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El estudio del mecanismo focal de los terremotos tiene como finalidad
determinar los procesos físicos que tiene lugar en el foco de un terremoto a fin dc
conocer el estado de esfuerzos en la región focal. Este estudio puede abordarse desde un
punto de vista cinemático o dinámico; sin embargo, en este trabajo nos limitaremos al
enfoque cinemático. Los terremotos están asociados a fracturas; por lo tanto, al estudiar
su mecanismo se pretende, entre otros parámetros, determinar la orientación de la
fractura, función temporal de la fuente sísmica y las dimensiones de la misma (momento
sísmico escalar y radio de fractura). El conocimiento del mecanismo focal de los
terremotos permite obtener modelos de distribución de esfuerzos y la determinación de
sus parámetros permite cuantificar los procesos físicos ocurridos en el foco. Existen
diversos métodos para determinar el mecanismo focal de los terremotos y su aplicación
se ha visto muy favorecido con el avance de la informática y por la disponibilidad hoy
en día, de información sísmica digital de buena calidad, pudiendo realizarse estudios
más detallados de los procesos físicos ocurridos en el foco sísmico en comparación con
los datos analógicos obtenidos de la red WWSSN.
El objetivo principal del presente trabajo es determinar el mecanismo focal de 19
terremotos con magnitudes mb=S.8seleccionados del total de la actividad sísmica
ocurrida en Perú entre los años de 1990 y 1996. Estos terremotos a diferentes
profundidades son representativos de la sismicidad de Perú. La determinación del
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mecanismo focal de estos terremotos, permitirá conocer la orientación de la fractura,
profundidad del foco, función temporal de la fuente sísmica, momento sísmico escalar y
dimensiones de la fractura a fin de evaluar su relación con los diferentes procesos
tectónicos que tienen lugar en el Perú. Así mismo, a partir de estos resultados sc
propone un modelo sismotectónico para el Perú. Los datos utilizados corresponden a
registros sísmicos digitales de banda ancha de las redes IRIS, GEOSCOPE y GEOFON.
Se utilizan tres métodos para determinar el mecanismo focal de los terremotos:
polaridad de la onda P, modelización y análisis espectral de ondas de ondas de volumen.
La aplicación de estos métodos al estudio de terremotos de Perú y el uso de información
sísmica digital permite obtener primera vez detalles de los parámetros del mecanismo
focal de un conjunto de terremotos (mb=5.8)distribuidos en las zonas de mayor Indice
de sismicidad.
El presente trabajo está organizado de acuerdo con el siguiente esquema:
En el capítulo 2 se presenta brevemente los tres métodos utilizados para el
cálculo de los parámetros que definen el mecanismo focal de los terremotos: polaridad
de la onda P, modelización de ondas de volumen para una fuente puntual en el campo
lejano y análisis espectral de ondas de volumen.
En el capítulo 3 se describe las principales características de los datos digitales
de banda ancha utilizados en el presente trabajo, así como el procedimiento seguido para
la selección de la información y la preparación de los datos.
En el capitulo 4, se realiza una descripción detallada de las características de la
sismicidad de Perú. Para tal objetivo, se hace referencia a la sismicidad histórica para el
periodo 1513-1959 para terremotos con L=VIIIMM (Mercalli Modificada). La
sismicidad instrumental se analiza según la profundidad de los sismos: terremotos con
foco superficial (h=60km), intermedio (60<h=350km) y profundo (h>350 km). La
elaboración de secciones verticales para los hipocentros, permite tener mejor visión de
la distribución de la sismicidad.
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En el capítulo 5, se presenta los resultados de los mecanismos focales de los 19
terremotos analizados en este estudio aplicando los métodos descritos en el capítulo 2.
El capítulo 5, esta constituido por tres subcapítulos. El capítulo 5. 1: se presenta los
resultados obtenidos para los mecanismos focales de 10 terremotos con foco a
profundidad superficial, el capítulo 5.2: los resultados obtenidos para los mecanismos
focales de 7 terremotos con foco a profundidad intermedia y en el capítulo 5.3 los
resultados para los mecanismos focales de 2 terremotos con foco profundo. En cada uno
de todos estos apanados, se discuten los resultados obtenidos para cada terremoto y se
comparan con los determinados por otros autores.
En el capítulo 6 se realiza la interpretación de los mecanismos focales obtenidos
en el capítulo 5 en función de su profundidad y de las características de la función
temporal de la fuente sísmica, a fin de evaluar a los diferentes procesos de ruptura
asociados a cada terremoto. Así mismo, en este capítulo se evalúa la relación entre el
momento sísmico escalar, las dimensiones de la ruptura y la magnitud de los terremotos
a fin de conocer la caída de los esfuerzos y los esfuerzos medios aparentes para
terremotos con foco a profundidad superficial, intermedia y profunda. Por último, se
realiza un análisis detallado de la orientación y distribución de los ejes P y T para los
tres rangos de profundidad establecidas. Estos resultados permiten elaborar un modelo
sismotectónico para el Perú en función de la actividad sísmica superficial e intermedia.
En el capítulo 7 se presenta las conclusiones obtenidas en el desarrollo del
presente estudio.
Las referencias bibliográficas de las que se hace uso durante el desarrollo de este
trabajo, se presentan en el capítulo 8.
Finalmente, en capítulo 9 se presenta en forma de tres anexos los espectros de
amplitud del desplazamiento de ondas de volumen utilizados para calcular las
dimensiones medias del momento sísmico escalar y radio de fractura de cada uno de los
































































MÉTODOS PARA EL CÁLCULO DEL MECANISMO FOCAL
2.1.- Introducción.
Los métodos sismológicos para la detenninación del mecanismo focal de los
terremotos se basan en el análisis de las ondas sísmicas. Este procedimiento es conocido
como método inverso; es decir, a partir de las observaciones o registros del terremoto en
diferentes estaciones, hay que deducir los parámetros que definen los procesos físicos
ocurridos en el foco. En este planteamiento, se supone conocidas las propiedades físicas
del medio en que se propaga el terremoto, debido a que el sismograma es la convolución
de los procesos físicos ocurridos en el foco con los efectos de propagación del rayo en
un medio elástico. A estos efectos hay que unir los del instrumento, ya que dependiendo
del mismo, el registro que se obtiene para un terremoto en la misma estación varía.
En general, los terremotos están asociados a fracturas en la corteza; por lo tanto,
los modelos del mecanismo focal son modelos mecánicos que representan el fenómeno
físico de la ruptura. El modelo más simple para representar la fuente sísmica es el de
foco puntual, en el que todos los procesos se reducen a un punto denominado foco
sísmico (Leve, 1920; Nakano, 1923). A partir de este modelo, se desarrollaron los
primeros métodos para la determinación del mecanismo focal de los terremotos. El
primer método para obtener la orientación del mecanismo focal, está basado en la
distribución de los signos del primer impulso de la onda P (Byerly, 1926) y es de fácil
aplicación hoy en día debido al aumento de las estaciones de registro y al desarrollo de
nuevos algoritmos.
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El método de modelización de ondas de volumen, constituye un gran aporte para
determinar los parámetros del mecanismo focal y las características de la fuente sísmica.
El método consiste en comparar las ondas internas 1’, 5V y SH observadas a distintos
acimutes y a distancias comprendidas entre 300=A=900,con los sismogramas teóricos
calculados para un determinado mecanismo definido por la orientación del plano de
falla, la función temporal de la fuente sísmica, el momento sísmico escalar y la
profundidad del foco (Kanamori y Stewart, 1976; Deschanips et al, 1980; Nabelek,
1984). Este método ha sido aplicado para el estudio de las zonas sísmicas de muchas
regiones de la Tierra, permitiendo sugerir diferentes modelos de ruptura característicos
para cada región. Estos modelos, han mostrado en algunos casos la existencia de
múltiples puntos de liberación de energía separadas en distancia y tiempo sobre el
mismo plano de falla. Un método adicional consiste en calcular el momento sísmico
escalar (M
0) a partir del área contenida bajo el pulso de la forma de onda en cada
estación una vez que se ha corregido por el patrón de radiación, por el efecto de la
superficie libre, por el coeficiente de expansión geométrica (Boatwright, 1980b) y
calcular un valor promedio. El método del análisis espectral de ondas de volumen, ha
permitido determinar el momento sísmico escalar (M0) y el radio de ruptura de los
terremotos (r) a partir del espectro de amplitud del desplazamiento de las ondas
sísmicas, tanto para el modelo de falla rectangular (BenMenahen, 1962; Haskell, 1964),
como para el de falla circular (Brune, 1970). Los espectros de ondas de volumen,
contienen importante información sobre el proceso de ruptura de los terremotos y a
partir del trabajo desarrollado por Hanks y Wyss (1972) para el campo lejano, el método
ha sido ampliamente aplicado para el estudio de los terremotos.
Estos métodos han experimentado una notable mejora con el desarrollo de redes
sísmicas digitales de banda ancha, ya que debido a la calidad de los datos es posible
obtener mayor información sobre los procesos físicos de los terremotos. En este capítulo
se expone brevemente tres métodos para determinar algunos de los parámetros que
definen el mecanismo focal de los terremotos y que serán utilizados en este trabajo.
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2.2.- Polaridad de la onda P.
Este método usa el signo del primer impulso de la onda E’ y se basa en la forma
de su patrón de radiación, que para un modelo de foco puntual está representado por un
doble par de fuerzas sin momento resultante. El patrón de radiación de la onda P es en
cuatro cuadrantes de signo alternativo; es decir, amplitudes positivas y negativas
separadas por dos planos ortogonales, uno de los cuales corresponde al plano de falla y
el otro es un plano auxiliar, normal al primero (Figura 2.1). Para corregir el efecto de la
curvatura del rayo en el interior de la Tierra, se realiza la reducción de los puntos sobre
la superficie de una esfera focal, esfera de radio unidad y con centro en el foco sísmico.
De esta manera, la fuente se reduce a un foco puntual que corresponde a una fractura de
cizalla representada por un doble par de fuerzas cuya orientación puede ser conocida a
partir de sus planos nodales definidos por el azimut, buzamiento y ángulo de
deslizamientó (Figura 2.2), por la orientación de los ejes X(Gx, 0x), Y(Oy, ~l3y)(polos
de los planos nodales) o por la orientación de los ejes P(ep, 44) y T(ES, ‘I~T) (presión y
tensión) (Nakano, 1923; Byerly, 1926; Kdning, 1942; Ritsema, 1955). Hay que tener en
cuenta que debido a la ortogonalidad de los ejes bastan tres ángulos para definir la
orientación de la fractura. Sin embargo, este método no permite definir cual de los dos
planos nodales corresponde al plano de falla. Para salvar este inconveniente, es
necesario contar con información adicional, tal como distribución de réplicas o estudios
de tectónica regional.
Las primeras técnicas desarrolladas para la aplicación de este método eran
gráficas (Byerly, 1926; Ritsema, 1955), hoy en día existen métodos numéricos para la
determinación de la orientación de los planos nodales (Knopoff, 1961; Kasahara, 1 963a;
Wickens y Hogdson, 1967; Brillinger et al, 1980; Buforn, 1983; Udías y Buforn, 1988;
Rivera y Cisternas, 1990). En el desarrollo del presente trabajo, se utilizará el método
basado en el algoritmo de Brillinger et al, (1980) que permite determinar los parámetros
del mecanismo focal a partir de una función de máxima verosimilitud que relaciona los
valores observados (Y
1 signo del primer impulso de la onda P en la estación i) con las
amplitudes teóricas A1 que corresponden a una orientación de los ejes de presión y
tensión (ST. qp, 0,) (Bufom, 1983),
7
Figura 2.1. - Trayectoria del rayo sísmico desde el foco hasta la estación y
distribución de compresiones (cuadrante en negro) y dilataciones (en blanco)
sobre la esfera focal y desplazamientos de la onda P en la superficie de la
Tierra <Buforn, 1985).
NORTE
Figura 2.2. Parámetros que definen el movimiento de una fallas ~% azimut,







L = —X log(1 ¡ 2)~1 + ¾(1—2y)~2~(A,.) —1)] 2.1
i=I
donde: N es el número de observaciones, y representa los errores de lectura, A1 la
amplitud teórica para la onda P normalizada a 1 en la estación ¡ y CX> es la función
cumulativa gaussiana.
Este método, permite determinar la orientación de los planos de falla (azimut,
buzamiento y ángulo de deslizamiento), de los ejes principales de esfuerzo (tensión y
presión), así como una estimación de las desviaciones típicas de cada uno de estos
parámetros y un valor de la proporción de aciertos.
2.3.- Modelización de ondas de volumen.
La modelización de las amplitudes y formas de onda se basa en el cálculo de los
sismogramas teóricos a partir de un modelo de fuente sísmica, definido por la
orientación de la fractura (q,, 5, 2.), el momento sísmico escalar (M0), la profundidad (h)
y la función temporal de la fuente sísmica (F(t)). Se utiliza un modelo de fuente puntual
y dislocación de cizalla representada por un doble par de fuerzas sin momento
resultante. La comparación entre el sismograma teórico y el observado permite ajustar
por medio de un método de mínimos cuadrados los parámetros que definen el modelo.
Para evitar la triplicación de rayos en el manto superior y las difracciones en el núcleo,
el método utiliza registros sísmicos obtenidos a distancias telesísmicas comprendidas
entre 3Q0 y 900, lo que permite considerar a la Tierra como un medio homogéneo
(Figura 2.3) (Deschamps et al, 1980).
La componente vertical de la amplitud del desplazamiento de la onda E’ en el
campo lejano y para un medio homogéneo, puede ser definida como (Kanamori y
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En esta ecuación, el primer sumando corresponde a la onda P directa, el segundo
a la onda pP y el tercero a la onda sP (Figura 2.3). Los diferentes términos de la
ecuación 2.1 se refieren a:
- M0=pAflS, momento sísmico escalar, (Aki,1966) (i’ es la rigidez del medio,
A¡¡ el desplazamiento medio sobre el plano de falla y 5 su área).
- a = densidad y velocidad de la onda P en el foco.
- = velocidad de la ondaS.
- a = radio de la Tierra.
- = patrón de radiación de la onda (k representa a las fases P, pE’ y Sp).
- (*. ¡h) = azimut y ángulo de incidencia en el foco para la onda E’.
- Jh = ángulo de incidencia en el foco para la ondaS.
- ir”9 IT’> = coeficientes de reflexión en la superficie libre para las ondas pE’ y
sP (Deschamps et al, 1980).
- t.,, = tiempo de llegada de la onda P directa.
- t~,p, ~p = tiempo de llegada de las ondas pE’ y sP.
El término g(A) corresponde al coeficiente de expansión geométrica definido
como (Kanamori y Stewart,1976; Deschamps et al, 1980):
g(A) I Ph •cxh •sen(i) dih 2.3p0.a0.sen(á)•cos(i0) dA
II
siendo: aa,, Ph y a~, Po la velocidad y la densidad de la onda P en el foco y en la
superficie. Los términos 1h y E, corresponden a los ángulos de incidencia de la onda E’ en
el foco y en la superficie y A la distancia epicentral
El coeficiente de corrección por el efecto de la superficie libre es definido como
(Kanamori y Stewart, 1976; Deschamps et al, 1980):
C~Q) = 2.cosff




0) + (—~-) . sen(2i0) . sen(2j0)
a
donde: a, ~ son las velocidades de las ondas E’ y 5, los ángulos de incidencia de las
ondas E’ y 5 en la superficie están representados por 10y j0.
En la Figura 2.3 se observa que el registro de un terremoto en el campo lejano,
es el resultado de la convolución del desplazamiento del suelo generado por una fuente
puntual F(t) con la atenuación del medio y el instrumento de registro. Conocidas la
atenuación y las características del instrumento, el desplazamiento puede ser fácilmente
determinado. El proceso de ruptura de un terremoto depende del estado de los esfuerzos
en la zona de estudio y puede ser muy complejo (Das y AId, 1977; Kanamori y Stewart,
1978). La propagación de la ruptura sobre el plano de falla está representada por la
función temporal de la fuente sísmica (F(t)). En la Figura 2.4a se muestra una
representación para esta función (Deschamps et al, 1980), caracterizada por los tiempos
t1 (tiempo de subida de la dislocación), t2 (tiempo de propagación total de la ruptura) y
r3 (tiempo de parada de la ruptura). La función temporal de la fuente sísmica F(t)
describe la historia temporal de la ruptura y modula la liberación del momento sísmico.
Esta es una de las funciones que se pretende calcular cuando se determina el mecanismo
focal de cada terremoto. La atenuación anelástica del medio de propagación está
definida con el término t*=TIQ (operador de Futerman), donde Q es el factor de calidad
y T el tiempo de recorrido de la onda. Para distancias telesismicas se puede aproximar,
t~<= 1 para la onda P y t’<= 4 para la ondaS (Deschamps et al, 1980).
¡2
Un procedimiento habitual antes de generar los registros teóricos de un
terremoto es asignar un peso a cada estación. Con ello se pretende evitar los problemas
derivados de la presencia de ruido en el registro o la mala cobertura azimutal de las
estaciones. En este estudio se considera la segunda opción y se utiliza el algoritmo de
McCaffrey et al, (1991) para asignar un peso a cada estación en función de la densidad
de las estaciones con respecto a su azimut, de tal manera que las estaciones con el
mismo azimut tienen menor peso durante el proceso de modelización. En concreto el
peso de cada estación viene dado por la siguiente expresión:
= ~j~e<As/2O>2 j j = 1,n 2.5
i*j
donde: n es el número de estaciones y &p~ la diferenciaentre el azimut de la estación i y
j.
Figura 2.4. - a) Representación simple para la función fuente (T( y)) segan
Deschamps et al, (1980) y definición de y7 (tiempo de subida de la
dislocación), n (tiempo de la propagación total de la ruptura) y y3 (tiempo de
parada de la ruptura). b) Función temporal para una fuente puntual en el
cañipo lejano, parametrizada por triángulos isósceles con una duración de
24v (Nabelek, 1984).
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Para la modelización se ha utilizado la versión de McCaffrey et al (1991> del
método de modelización iterativa desarrollado por Nabelek (1984). Este método permite
modelar la forma y la amplitud de las ondas de volumen, a partir de un modelo de
mecanismo definido por la orientación de sus planos de falla (azimut, buzamiento y
ángulo de deslizamiento), el momento sísmico escalar (M0), la profundidad (h) y la
función temporal de la fuente sísmica (F(t)). La función F(t) se construye mediante una
serie de triángulos isósceles T (triángulo elemental) de longitud igual a 2 Nr y amplitud
variable Wk (Figura 2.4b):
N
¡=1
donde: N representa el número de triángulos elementales y puede ser fijado en función
de la longitud de T y de la duración estimada para la fuente sísmica.
El ajuste entre los registros teóricos y observados se realiza mediante un proceso
iterativo de mínimos cuadrados que permite obtener las amplitudes relativas de las fases
directas y reflejadas teóricas que minimizan los residuos. En la práctica, esta
minimización se logra variando cada uno de los parámetros del de mecanismo focal
definido a priori, siendo el mejor ajuste evaluado por el RMS de la solución,
RMS J j(~~~(p»T .CZ.(d—m(p)) 2.7
donde: d representa las amplitudes de los sismogramas observados en cada estación
utilizada en la modelización, m son las amplitudes de los sismogramas teóricos dadas
por la ecuación 2.2 en la que intervienen los parámetros (p) que tratamos de calcular ~p,
a, X, h, M0 y F(t)) convolucionada con la respuesta instrumental y la atenuación del
‘4
medio, T define la transpuesta de la matriz y Cd0 es la matriz de la covarianza de los
sismogramas observados.
En la práctica, si se pretende calcular los 6 parámetros que definen la fractura 4Yp
— azimut, 6 = buzamiento, X = ángulo de deslizamiento, M0 = momento sísmico escalar,
h = profundidad y F(t) = función temporal de la fuente sísmica) sin fijar a priori algunos
de ellos, a menos que se tenga un número grande de observaciones y una buena
cobertura azimutal, es difícil encontrar una solución con valores pequeños de RMS. Por
está razón, se suele iniciar el proceso iterativo fijando algunos de los -parámetros que
pueden haber sido determinados a priori con otros métodos. Por ejemplo, se puede fijar
la orientación de los planos de falla que se han calculado previamente usando la
polaridad de la onda P. El número de iteraciones que se realiza es variable y de acuerdo
al grado de correlación logrado entre los registros teóricos y observados, el proceso se
termina cuando se obtiene un valor mínimo para el RMS de la correlación.
Así mismo, este método permite ajustar correctamente la profundidad de los
terremotos debido a que en la generación de los registros teóricos, el algoritmo
considera, además de la fase P directa, a las fases reflejadas en la superficie libre
comúnmente denominadas fases de profundidad (pP, sP). Si la profundidad del foco
aumenta, la diferencia entre los tiempos de llegada de las fases t”, t” y t~” se
incrementan proporcionalmente al incremento en la profundidad; por lo tanto, las fases
P, pP y sP están bien identificadas y por ende permiten obtener un buen ajuste de la
profundidad del foco. En la Figura 2.5 se muestra un ejemplo de cómo afecta la
variación en la profundidad al registro de un terremoto. La Figura 2.5 corresponde a los
registros observados (registro superior) y teóricos (registro inferior) de tres terremotos
con foco a diferente profundidad y para los cuales se ha mantenido fija la orientación de
la fractura y el momento sísmico escalar. La Figura 2.Sa corresponde a un terremoto
superficial que se ha modelado a 10, 18 y 25 km de profundidad. La Figura 2.5b a un
sismo intermedio modelado a 90, 107 y 120km de profundidad y en la Figura 2.5c a un
terremoto profundo con foco a 560, 612 y 650 km. Obsérvese como al aumentar o
diminuir la profundidad del foco, aumenta la separación entre las fases E’, pE’ y sP,
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El momento sísmico escalar (M0) y la complejidad de la fuente sísmica pueden
ser determinados a partir de la simple representación de la forma de la onda en el campo
lejano. De acuerdo a la ecuación 2.1, este método es directamente aplicable al estudio de
terremotos con foco profundo debido a que, a diferencia de los terremotos con foco
superficial e intermedio, la fase directa E’ y las fases reflejadas en la superficie libre (pE’,
sP) llegan suficientemente separadas en el tiempo y dado que a distancias entre 30’> y 900
la atenuación no afecta al registro, estas fases pueden estudiarse independientemente
(Figura 2.5c) (Fukao, 1970; Deschamps et al, 1980). Una vez realizada la deconvolución
del registro con la respuesta instrumental, el momento sísmico escalar puede ser
calculado a partir del área contenida bajo el pulso de la onda en desplazamiento
(Boatwright, 1 980b>,
M0 =4xpa






donde: A corresponde al área contenida bajo el pulso de la onda y vha10 (a, ¡3
velocidad de las ondas P y 5 en el foco). Los otros términos fueron definidos
anteriormente. Para la aplicación de esta técnica, es necesario conocer previamente la
orientación del mecanismo focal y la profundidad del foco para realizar correctamente el
cálculo de ~k g(A), C(i
0) y ~k (k = P, pP, sP).
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2.4.- Análisis espectral.
El análisis espectral de las ondas sísmicas, ha permitido observar que el espectro
de la amplitud de la onda es proporcional a las dimensiones de la fuente sísmica (Ben-
Menahem et al, 1965; Brune, 1970; Hanks y Wyss, 1972) y presenta dos características
importantes (Figura 5.6): una parte plana proporcional al momento sísmico escalar en
las frecuencias bajas ((2,,) y una caída del espectro a partir de una frecuencia f~, llamada
frecuencia esquina, que es inversamente proporcional a las dimensiones de la fractura
(Hanks y Wyss 1972; Thacher 1972; Wyss y Hanks 1972). Estas dos características,
comunes para los modelos de fractura circular (modelo de Brune) y rectangular (modelo
de Haskell), permiten calcular los parámetros que definen las dimensiones de la fractura
de los terremotos.
Si se considera una caída total de los esfuerzos, la expresión que permite obtener
el momento sísmico escalar para las ondas internas (P yS) es:
ay
<—0
Mo = 4zrpa’ .a•Q ~e 2.9
donde: p y a son la densidad y velocidad de las ondas en el foco (P y 5), a es el radio de
la tierra, fi’> es la parte plana del espectro de la amplitud del desplazamiento de las
ondas E’ y 5, el término de la exponencial representa la atenuación anelástica, g(A) y
C(¡’>) son el coeficiente de expansión geométrica y la corrección por el efecto de la
superficie libre, ~(4, 5, X, ih) es el patrón de radiación definido por la orientación de la
fractura y las coordenadas de la estación.
Para un modelo de falla circular, el radio de fractura puede ser determinado a






donde: a y ~ corresponde a la velocidad de las ondas P o 5 en el foco y f<«•$) es el valor




Log. Frecue nc ¡a (Hz)
Figura 2.6. - Espectros teóricos para ondas P y S según el modelo de
fractura circular de Brune (Hanks y Wyss, 1972); .L2O(P,S) = parte plana
del espectro de la amplitud de las ondas internas, f~(P, S) = frecuencia
esquina para las ondas internas y zP = velocidad de las onda P y S.
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Conocidos los valores del momento sísmico escalar (M,,) y el radio de la fractura
(r), se puede calcular otros parámetros como la caída de esfuerzos (Aa) y el esfuerzo




La caída de esfuerzos (Aa) define la diferencia de los esfuerzos de cizalla antes y
después de producirse la fractura, mientras que el esfuerzo medio (pa) está relacionado
con la resistencia del material en el que se produce la fractura. Por lo tanto, debe
esperarse que terremotos interpíaca (zonas débiles) presenten valores más bajos de Aa y
~a que los terremotos intraplaca (zonas continentales). Sin embargo, Kanamori y
Anderson (1975) han concluido que tanto la caída de esfuerzos como el esfuerzo medio
son constantes con la magnitud para todos los terremotos con valores entre 1-lo MPa.
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CAPITULO 3
PROCESAMIENTO DE LA SEÑAL SISMICA
3.1.- Introducción.
Para el desarrollo del presente trabajo los datos utilizados corresponden a
sismogramas de banda ancha, que representan el movimiento del suelo producido por un
terremoto en función del tiempo incluyendo los efectos de propagación en el medio y el
instrumento de registro. El uso de la información proveniente de la red sísmica mundial
WWSSN desde los afios 60, permitió tener un primer conocimiento de los procesos de
ruptura de los terremotos; sin embargo, el principal inconveniente de esta red era su
registro analógico y la respuesta instrumental de sus sismómetros, plana en un rango de
frecuencias muy pequeña (sismómetros de periodo cono centrados en 1 segundo y de
periodo largo en 15 segundos). La necesidad de disponer de datos de buena calidad que
permitieran realizar estudios más detallados sobre los procesos de ruptura de los
terremotos propició, a partir de los años SO, el desarrollo de instrumentos con registro
digital y respuesta plana en un rango mayor de frecuencias, entre 0.01-lo Hz
(Romanowicz et al, 1984; Petersen y Hutt, 1989). Este tipo de sismómetro fue la base
para la instalación a escala mundial de nuevas redes sísmicas digitales a finales de los
aflos 80, tal como IRIS, GEOSCOPE, GEOFON, POSEIDON, MEDNET, CDSN, etc.
Hoy en día, estas estaciones presentan características similares; por lo tanto, la
homogeneidad de los datos ha permitido identificar que la complejidad en el
sismograma es debida a los procesos de ruptura de un terremoto. Así mismo, la
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manipulación directa de la señal sísmica mediante la aplicación de filtros ha permitido
seleccionar diferentes bandas de frecuencia de acuerdo al interés de las investigaciones.
Estas cualidades ponen de manifiesto la importancia de los registros digitales.
3.2.- Respuesta instrumental.
La respuesta instrumental del instrumento, está definida por una función de
variables complejas en el dominio de las frecuencias y que representa al producto de una
serie de funciones correspondientes a las diferentes etapas de la adquisición de los
datos: sismómetro, amplificador, filtro analógico, convertidor analógico-digital y filtro
digital (Hutt, 1993). Esta función, puede ser más o menos compleja según la forma de su
respuesta instrumental. Para las estaciones digitales de banda ancha l~ función de --







ca = 2itf (f= frecuencia en Hz).
N, M = número de ceros y poíos.
Z,» Pm = ceros y poíos instrumentales.
A,, = factor de normalización.
= factor de escala o sensibilidad del sistema.
El número y el valor de los ceros y polos, así como A,, y 5d dependen del tipo de
instrumento (velocidad, desplazamiento o aceleración) y son valores que el fabricante
proporciona. En la Figura 3.1 se muestra como ejemplo la curva de respuesta
instrumental de la estación ISA de la red IRIS. Este tipo de respuesta instrumental,
llamada de banda ancha (BB), se caracteriza por presentar respuesta plana en un rango
de frecuencia muy amplia, entre 0.01-10 Hz y a diferencia de los antiguos sismómetros
22
permite obtener una señal proporcional al desplazamiento, velocidad o aceleración del
suelo. La naturaleza digital del registro de este tipo de instrumentos (banda ancha),
permite tener sensibilidad en un rango dinámico del orden de 144 db.
9
o
Figura 3.1.- Ejemplo de la curva de respuesta instrumental para las
estaciones de banda ancha.
3.3.- Filtrado de la señal sísmica.
Uno de los problemas más comunes en el tratamiento de las señales sísmicas, es
la presencia de ruido en el registro del terremoto. En la Figura 3.2. se muestra cinco
registros sísmicos de estaciones localizadas entre 59’>-86~ de distancia epicentral
conteniendo ruido de diferentes frecuencias que interfieren y distorsionan la señal
sísmica correspondiente a un terremoto con foco a 152 km de profundidad. Este
problema, plantea la necesidad de utilizar filtros para eliminar este ruido; sin embargo,
con este procedimiento frecuentemente se corre el riesgo de eliminar información

































































































































proveniente de la fuente. La incorrecta aplicación de un determinado filtro paso alto o
pasa bajo, puede distorsionar la señal permitiendo que la fuente sea estudiada a una
frecuencia que probablemente no corresponda a su proceso real de ruptura (Bezzeghoud,
1987).
Un criterio para elegir un determinado filtro, es el de evaluar previamente la
relación señal/ruido (Bezzeghoud et al, 1989), de esta manera solo se utilizarán aquellas
señales que superen un umbral prefijado para esta relación. En la Figura 3.3 se presenta
dos ejemplos del espectro de amplitud del desplazamiento de la señal sísmica en
comparación con el espectro del mido que precede al registro del terremoto. En la
Figura 3.3a, el registro corresponde a la estación de COR de la red IRIS y presenta una
relación señaliruído menor a 50; por lo tanto, no debería ser utilizado en el cálculo de
los parámetros de la fuente sísmica sin antes filtrar la señal. Contrariamente, el registro
de la estación de SFUC de la red GEOFON presenta una relación seña]/ruído mayor a
100 poniendo en evidencia la calidad de la información contenida en este tipo de
registro (Figura 3.3b). Estos dos ejemplos, muestran la importancia de definir bien un
umbral para la relación señal/ruido a efectos de seleccionar la información sísmica que
va a utilizarse en el cálculo de los parámetros de la fuente sísmica de los terremotos. En
el presente trabajo, la totalidad de los registros sísmicos utilizados son originales; es
decir, no fueron sometidos a ningún proceso de filtrado. Para estos registros, siempre se
cumplía que la relación señal/ruido era mayor a 100, considerándose este valor óptimo -
para una buena explotación de los registros de un terremoto.
3.4.- Preparación de los datos.
Los registros de banda ancha y sus respectivas respuestas instrumentales han
sido obtenidos por intermedio de los servidores de IRIS, GEOSCOPE y GEOFON. Dos
tipos de registro han sido analizados para cada terremoto,
a) Registros de onda P y 5 (componentes NS, EW) correspondientes a los canales
BHZ, BHN y BHE con una relación de muestreo de 20 puntos por segundo.
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rFigura 3.3.- Comparación entre el espectro de amplitud del registro del terremoto y
espectro del ruido que le precede. a) Registro en la estación de COR de la red IRIS
para un terremoto con foco a 152 1cm de profundidad y magnitud mb5.9. b) Registro


















b) Registros de onda P y 5 de los canales LHZ, LHN y LHE con una relación de¡ muestreo de un punto por segundo.
Debido a que el algoritmo de modelización utilizado en este estudio considera
una longitud de registro con un máximo de 512 puntos, los registros seleccionadosU fueron remuestreados a fin de asegurar que estos incluyan a la fase P o 5 directa y a las
fases pP, sP, sS necesarias para el cálculo de la profundidad del foco, tal como se vio¡ anteriormente. Para el estudio del mecanismo focal de los terremotos con foco a
profundidad superficial e intermedia se utilizaron registros BH variando la razon deE
muestreo a 10 (At=0.l s) y 5 (At=0.2 s) puntos por segundo respectivamente. Para¡ realizar el modelado de terremotos con foco profundo, se utilizó registros LH (At=l s) y
para el análisis espectral y formas de onda registros BH (At=0. 1 s).u
Las estaciones cuyos registros fueron seleccionados se encuentran a distancias¡ comprendidas entre 30’> y 90’> con una relación señal/ruido mayor a 100. La componente








































































ANALISIS DE LA SISMICIDAD DE PERU
La sismicidad de Perú está asociada al proceso de la subducción de la placa
oceánica bajo la placa sudamericana. Esta subducción se realiza a lo largo de gran parte
del borde occidental del continente sudamericano con una velocidad relativa de 10
cm/alío (Minster y Jordan, 1978). Este proceso se realiza de manera sísmica generando
en el continente un alto índice de deformación que dio origen a la formación de la
Cordillera Andina que se extiende de Norte a Sur sobre una longitud de 7000 km con
alturas del orden de 7000 m. La sismicidad en Perú puede dividirse en dos tipos de
acuerdo a su origen: el primero directamente asociado al contacto de las placas
generando terremotos de magnitud elevada con relativa frecuencia a diferentes
profundidades y el segundo corresponde a la sismicidad producida por la deformación
de la Cordillera Andina, con terremotos menores en magnitud y frecuencia. A
continuación se describe las principales características tectónicas y estructurales de la
Cordillera Andina y se realiza un análisis de la sismicidad histórica e instrumental que
frecuentemente se produce en Peru.
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4.1.- La Cordillera Andina.
El Perú está atravesado de Norte a Sur por la Cordillera Andina con altitudes
máximas de 7000 m y anchura variable. Esta Cordillera puede ser dividida en cinco
unidades morfoestructurales paralelas a la cadena y formadas como resultado de su
evolución tectónica, Figura 4. 1. En esta Figura y de izquierda a derecha, se puede
identificar las siguientes unidades: la zona costera (Z.CÓ, la Cordillera Occidental
(C.OC.), la Cordillera Oriental (C.OR.), el Altiplano y la zona Subandina (Audebaud et
al, 1973; Megard, 1978; Dalmayrac et al, 1980). A continuación se presenta una breve
descripción tectónica de cada una de estas unidades.
La Zona Costera (Z.C.). Es una zona estrecha de aproximadamente 40 km de
ancho que se extiende de Norte a Sur y esta limitada por el Oeste con la línea de costa y
por el Este con el batolito costero. Esta zona esta constituida en su mayoría por suaves
plegamientos volcánicos y rocas sedimentarias del Mesozoico. En la zona Sur, esta
formada por basamentos de rocas cristalinas fuertemente plegadas y sujetas a
deformación desde el Precámbrico.
La Cordillera Occidental (C. OC.). Esta unidad, se constituye como el batolito
plutónico andino de mayor volumen y se extiende desde Venezuela hasta Tierra del
Fuego en Chile. En el Perú, se distribuye de Norte a Sur paralelo a la línea de costa. La
parte más elevada de la cordillera (4200-4500 m), esta formada por terrenos volcánicos
y plutónicos del Mesozoico-Cenozoico y depósitos sedimentarios del Mesozoico. La
presencia de ignimbritas, confirma la existencia de una actividad volcánica que empezó
a disminuir hace 8 Ma para cesar totalmente durante el Plioceno (Noble y Mc Kee,
1977). La Cordillera Occidental, aumenta notablemente su anchuraen la zona Sur del
Perú.
El Altiplano. Esta unidad, se encuentra situada entre las Cordilleras Occidernal y
Oriental. En la región Sur, alcanza una anchura de 200km extendiéndose hacia el Norte
hasta 90S aproximadamente. en donde llega a tener un ancho de 50 km y después
desaparece. El Altiplano, esta formado por una serie de cuencas intramontaño-~as del
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Figura 4.1.- Unidades estructurales de Perú según Audebaud et al, (1973) y Dalmayrac
et al, (1987). Z.C. Zona costera; C.OC. = Cordillera Occidental; C.OR. = Cord<llera
Oriental. La flecha indica la dirección de convergencia de las placas según Minster y
Jordan (1978). La topografía viene representada por zonas en blanco (menos de 1500
m). gris claro (entre 1500-4000 m) y gris oscuro (mayor a 4000 m).
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Cenozoico (Junin, Mantaro, Ayacucho,...) que se prolongan hacia el altiplano boliviano.
La zona Sur de esta unidad, esta invadida por estructuras volcánicas activas del
Terciario Superior.
Lo Cordillera Oriental (C. OR.). En promedio es menos elevada - que la
Cordillera Occidental (3700-4000 m) y corresponde principalmente a un extenso
anticlinal formado esencialmente por depósitos del Precámbrico al Norte de los 12’> y
paleozoicos hacia el Sur. En la región Sur, la cordillera se curva en dirección E-W para
luego continuar paralela a las unidades mencionadas anterionnente.
La Zona Subandina. Es una unidad de anchura variable y en donde se
amortiguan las estructuras andinas. La zona Subandina se localiza entre la Cordillera
Andina y la Llanura Amazónica y esta formada por una cobertura de sedimentos del
Mesozoico y Cenozoico fuertemente afectadas por pliegues de gran longitud de onda. El
ancho de esta unidad es variable, 400km en la región Norte del Perú y entre 50-100km
en el borde Perú-Bolivia. La unidad incluye una parte de las cuencas subsidentes del
Este amazónico: la cuenca oriental y las cuencas de Ucayali y de Madre de Dios. En esta
zona, se localizan las deformaciones andinas más activas y recientes (Suarez et al, 1983;
Jordan et al, 1983).
Estas unidades, son el resultado de una tectónica activa puesta de manifiesto con
la ocurrencia continua de terremotos de magnitud variada y cuya principal fuente radica
en el proceso de subducción de lá placa oceánica bajo la continental. La sismicidad
histórica e instrumental de Perú ha sido tema de diversos estudios y sus principales
características se detalla a continuación.
4.2.- Sismicidad histórica.
La información sobre la sismicidad histórica de Perú se remonta a inicios del
siglo XVI y su calidad va a depender fundamentalmente de la distribución y densidad de
la población en las regiones afectadas por los terremotos. Sin embargo, existen relatos y
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crónicas sobre la ocurrencia de terremotos durante el siglo XV (Incanato) pero con
impre¿isión en su localización geográfica y en el tiempo (Munia, 1590; Inca Garcilaso
de la Vega, 1609).
La recopilación más completa sobre la sismicidad histórica de Perú ha sido
realizada por Silgado (1968, 1978, 1985). En la Figura 4.2 y Tabla 4.1 se muestra los
terremotos con 14J=VIIIMM ocurridos en Perú durante el periodo 1513-1959. En esta
Figura, se observa que la distribución de la información histórica no es homogénea en
todo el territorio. Los terremotos se distribuyen principalmente a lo largo de la costa
Centro y Sur, debido probablemente a que estas regiones eran las más pobladas y donde
se constituyeron las ciudades más importantes después del siglo XVI. La mayoría de
estos terremotos, generaron maremotos de intensidad variable, algunos produjeron
daños a lo largo de la costa Oeste de Sudamérica desde 9’>S hasta 37’>S (Montessus de
Ballore, 1911) y en muchos otros lugares alrededor del Pacífico (Hatori, 1968). En el
interior del país tan solo se localizan tres terremotos ocurridos en 1650 (Cuzco, I,,=X
MM), 1946 (Ancash, L=IX MM) y 1947 (Satipo, I,=VII[ MM).
A partir del área de intensidad máxima, Silgado (1978) obtuvo los valores de
magnitud de los sismos históricos más importantes a fin de compararlos con sismos
recientes (Tabla 4.1). Posteriormente, Dorbath et al (1990b) realizaron una revisión de
la información histórica con el objetivo de elaborar los mapas de intensidad y de evaluar
los principales maremotos, para recalcular los valores de magnitud de los terremotos de
mayor tamaño. Sin embargo, la profundidad de estos terremotos no ha sido determinada.
Según Silgada (1978) y Dorbath et al (1990b), en la costa central de Perú, los
terremotos mayores son los ocurridos en 1586 (primer gran terremoto del que se tiene
documentación histórica), 1687 y el de 1746 que destruyó completamente la ciudad de
Lima y generó un maremoto con olas de 15-20 m de altitud (1= X MM). Durante el
periodo de 1513-1959, Lima fue destruida sucesivamente por un total de 15 terremotos
(Silgado, 1978). En la región Sur, los terremotos más importantes son los de 1604, 1784
y 1868; este último es el mejQr documentado y descrito en detalle por Montessus de































Figura 4.2. - Distribución de terremotos ocurridos en Perú entre 1513 y 1959, Io=VIII
MM (Silgado, 1978).
Tabla 4.1
Principales terremotos ocurridos en Perú entre 1513-1959 (Silgado,
¡978). Los asteriscos corresponden a terremotos que originaron











22-01-1582 -16.3 ~73.3 X* 7.9
09-07-1586 -12.2 -77.7 IX~ 8.1
24-11-1604 -18.0 -71.5 DC’~ 8.4
14-02-1619 -8.0 -79.2 IX 7.8
31-05-1650 -13.8 -72.0 X 7.2
13-11-1655 -12.0 -77.4 LX 7.4
12-05-1664 -14.0 -76.0 X 7.8
16-06-1678 -12.3 -77.8 lX* -
20-09-1687 -13.0 -77.5 IX~ 8.2
21-10-1687 -16.4 -71.6 VIII -
22-01-1725 -12.0 -77.0 VIII -
28-09-1746 -11.6 -77.5 X~ 8.4
13-05-1784 -16.5 -72.0 8.0
07-12-1806 -12.0 -78.0 VIII 7.5
10-07-1821 -16.0 -73.0 Vffl 7.9
18-09-1833 -18.2 -71.0 VIII -
13-08-1868 -18.5 -71.2 X~ 8.6
09-05-1877 -19.5 -71.0 VIII 7.5
28-07-1913 -17.0 -73.0 IX 7.0
06-08-1913 -17.0 -74.0 X 7.7
24-05-1940 -10.5 -77.6 VIII* 8.2
24-08-1942 -15.0 -76.0 IX* 8.4
10-11-1946 -8.3 -77.8 X 7.2
01-11-1947 -11.0 -75.0 IX 7.5
12-12-1953 -3.6 -80.5 VIII 7.7
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maremoto.
M=magnitud según Silgado (1978).
Mercalli Mod{ffcada,
de la región Sur del Perú (Arequipa, Moquegua, Tacna y Puno) y Norte de Chile (Anca
y Iquique). El terremoto del 13 de agosto de 1868 (I,,=X MM) con epicentro cerca de la
ciudad de Anca-Chile (Polo, 1904), fue sentido desde Guayaquil (Ecuador) hasta
Concepción (Chile) generando un importante maremoto con olas de 14 m de altitud y
una longitud de ruptura de 500 km (Dorbath et al, 1990b). En la zona Andina de la
región Sur de Perú, el único terremoto documentado es el ocurrido en 1650, que
destruyó la ciudad del Cuzco y fue sentido en Lima, Arequipa y La Paz. En la región
central, el terremoto ocurrido en 1947 afectó un área máxima de 4,000 km2 y fue sentido
en casi todo el territorio peruano. Para el periodo de 1513-1920, no existe mayor
información sobre terremotos ocurridos en la zona Andina y Subandina del Norte y
Centro de Perú, pero en la actualidad se ha comprobado que estas regiones son
sísmicamente muy activas.
El análisis de la sismicidad histórica, ha permitido evaluar la periodicidad de
ocurrencia de terremotos de gran magnitud a lo largo de la costa peruana (Kelleher,
1972, 1976; Dewey y Spence, 1979; Beck y Ruff, 1989; Dorbath et al, 1990b) y de
reconocer las regiones de mayor potencial sísmico en Perú (McCann et al, 1979;
Nishenko, 1985, 1991).
4.3.- Sismicidad instrumental.
La distribución de la sismicidad instrumental, ha permitido asociar la ocurrencia
de terremotos al proceso de subducción de laplaca oceánica por debajo de la continental
y a la existencia de un importante índice de deformación cortical en el interior del
continente. En la Figura 4.3 se muestra el mapa de sismicidad de Perú para el periodo
1960-1995 con mb=5,según el National Earthquake Information Center (NEIC). Esta
sismicidad, puede ser dividida según su profundidad en tres tipos: terremotos con foco a
profundidad superficial (h=60km), a profundidad intermedia (60 <h=350km) y foco





















































































La sismicidad con foco a profundidad superficial (Figura 4.3a), se localiza
principalmente en la zona oceánica paralela a la línea de costa y marcando el límite
entre la placa oceánica y la continental (Stauder, 1975; Barazangi y Isacks, 1976; Chinn
y Isacks, 1983). Esta sismicidad se caracteriza por generar terremotos de magnitud
elevada con relativa frecuencia. Algunos terremotos importantes ocurridos en esta zona
son: 13 de enero de 1960 (Ms=7.5), 17 de octubre de 1966 (mb=6.3), 31 de mayo de
1970 (Ms=7.8) y 3 de octubre de 1974 (Ms=7.6). El terremoto de 1970, es considerado
uno de los más catastróficos en el mundo por haber producido la muerte de 67.000
personas, 250.000 desaparecidos y 180.000 heridos (Plaker et al, 1971; Abe, 1972;
Silgado, 1978; Dewey y Spence, 1979). Otro grupo importante de sismicidad es la
producida por las deformaciones superficiales de la placa en el interior del continente.
paralelas a la Cordillera Andina. La mayor parte de estos sismos se localizan en la zona
de transición entre la Cordillera Oriental y el margen Oeste de la zona Subandina (entre
304 305)~ Los terremotos que ocurren en estas regiones presentan magnitudes
moderadas y entre los más importantes se puede citar a los ocurridos el 19 de junio de
1968 (mb=6.4), 24 de julio de 1969 (mb=5.9), 1 de octubre de 1969 (mb=5.9), 5 de abril
de 1986 (mb=5.6), 30 de mayo de 1990 (mb=6.1) y 5 de abril de 1991 (mb=6.5). La
distribución de la sismicidad con foco a profundidad superficial muestra zonas con
ausencia de actividad, principalmente entre la línea de costa y la Cordillera Occidental
(Norte y Centro) y en la región Sur de Perú (Altiplano). Esta característica podría
deberse . a que estas zonas soportan un proceso de deformación lenta ¿ periodos de
retorho muy grande para la ocurrencia de terremotos de magnitud elevada.
La sismicidad con foco a profundidad intermedia se agrupa principalmente en
tres zonas (Figura 4.3b). La primera se distribuye de Norte a Sur paralela a la línea de
costa a partir de 9ó5~ Esta actividad se caracteriza por la presencia de terremotos de
diversa magnitud, siendo los más importantes los ocurridos el 15 de enero de 1958
(Ms=6.5), 28 de setiembre de 1968 (Ms=6.0); 1 de enero de 1974 (Ms=6.4); 16 de
febrero de 1979 (Ms=6.9), 28 de marzo de 1982 (mb=6.1) y 18 de abril de 1983
(mb=6.0). La segunda zona se localiza en el interior del continente a lo largo de la
Cordillera Oriental y región Subandina (Norte y Centro). Los terremotos de magnitud
elevada que ocurren en esta zona raramente producen daños y generalmente no son
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percibidos por la población. La tercera y más importante zona, se localiza en la región
Sur del Altiplano, siendo esta la de mayor actividad sísmica y continua a lo largo de 500
km de longitud desde la fosa peruano-chilena. En los dos primeros grupos los sismos
alcanzan profundidades de 100-150 km; mientras que para el tercer grupo llegan hasta
300 km.
La actividad sísmica con foco profundo se localiza en la región Centro y Sur del
Llano Amazónico (Figura 4.3b). Esta actividad, es mayor en la región central y se almea
en dirección N-S cubriendo una área de aproximadamente 500 km de longitud (borde
Perú-Brasil); mientras que en la región Sur es menos numeroso y más díspersa (borde
Perú-Bolivia). La frecuencia de esta actividad, es menor que la correspondiente a los
terremotos con foco superficial, pero usualmente la energía liberada por los terremotos
con foco profundo es compatible con la liberada por los terremotos con foco superficial
(Santo, 1969).
En la Figura 4.4 se muestra tres perfiles verticales de sismicidad a lo largo de las
líneas indicadas en la Figura 4.3b. En el perfil AA’ (Figura 4.4a) se observan que la
profundidad de los terremotos aumenta de Oeste a Este, con focos a menos de 50 km
cerca de la fosa hasta 150 km en el interior del continente. Entre 200 y 450 km de
distancia desde la fosa peruano-chilena, se observa menor ocurrencia de sismos, siendo
estos más superficiales, lo que puede interpretarse como una posible laguna sísmica. A
partir de la distancia de 450 km, vuelve a aumentar el número de sismos hasta una
distancia de 700 km desde la fosa, con profundidades máximas de 150 km. Estas
profundidades marcan el límite de la subducción entre las placas oceánica y continental
en esta zona. En el perfil BB’ (Figura 4.4b) la distribución de focos sigue el patrón
descrito anteriormente, pero sin observar la posible laguna sísmica. En ambos casos y
hasta 100-120 Km de profundidad, la distribución de los focos sigue una línea con
pendiente de 15~-20~ y a partir de esta profundidad (que en superficie corresponde a una
distancia de 200 Km desde la fosa) el límite de las placas es prácticamente horizontal.
Estas características ya fueron descritas anteriormente por Stauder (1975), Barazangi y
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Para la región Sur del Perú (perfil CC’, Figura 4.4-c), la distribución vertical de
los focos muestra una mejor configuración del contacto de placas. Los sismos se
distribuyen de manera continua con un ángulo límite de 250.300 hasta 300 Km de
profundidad (Barazangi y Isacks, 1979; l-Iasegawa y Isacks, 1981; Orange et al, 1984;
Schneider y Sacks, 1987; Cahilí y Isacks, 1992). Sin embargo, en esta zona los
terremotos con foco a profundidad intermedia solo se localizan hasta una distancia de
400 km a partir de la línea de fosa, a distancias mayores se observa terremotos
superficiales o profundos. El cambio observado en la forma de la subducción entre la
región Norte-Centro y Sur, ha sido interpretado como una ruptura de la placa oceánica,
con desplazamiento vertical hacia arriba de la parte Norte-Centro (Barazangi y Isacks,
1979; Snoke et al,1979). Otros estudios, permitieron confirmar la hipótesis de que el
cambio en el modo de la subducción se produce debido a la contorsión de la placa,
siendo la zona afectada de un ancho de 80 km aproximadamente (Hasegawa y Sacks,
1981; Bevis y Isacks, 1984; Boyd et al, 1984; Grange et al, 1984; Rodríguez y Tavera,
1991; Cahilí y Isacks, 1992). Siñ embargo, la falta de información sísmica de buena
calidad sobre esta región, no permite tener una respuesta definitiva aesta controversia.
En las Figuras 4.4b y 4.4c también se muestran los terremotos con foco
profundo, que se concentran en las regiones Centro y Sur del Llano Amazónico (borde
de Perú con Brasil y Bolivia). Estos focos se distribuyen entre 500 y 650 Km de
profundidad, siendo más numerosos en el borde Perú-Brasil (Figura 4.4b). Así mismo,
en estás figuras se observa la ausencia de sismicidad entre 200-500 km de profundidad
en la región Central (Figura 4.4b) y entre 350-500 km en la región Sur (Figura 4.4c).
Isacks y Molnar (1971), Stauder (1975), Isacks y Barazangi (1977), Wortel (1982.
1984), sostienen que la ausencia de sismicidad para estos rangos de profundidad, se
debe a la no-continuidad de la placa oceánica y que la sismicidad con foco profundo es
producida por el fracturamiento de las zonas frías de un trozo de placa que flota en el
manto por gravedad. Contrariamente, James y Snoke (1990) han puesto en evidencia la
continuidad de la placa en el proceso de subducción, para mayores niveles de
profundidad, a partir del estudio de fases reflejadas en la placa oceánica que subduce por
debajo de la región Central de Perú. El origen de la sismicidad con foco profundp y la






























































MECANISMO FOCAL DE TERREMOTOS DE PERU
En este capítulo, se presenta los resultados obtenidos para el mecanismo focal de
19 terremotos seleccionados como los más representativos de la sismicidad que se
produjo en Perú entre los años 1990 y 1996. Estos terremotos tienen magnitudes mb=5.8
y diez tienen su foco a profundidad superficial (h=601cm), siete a profundidad
intermedia (604=350km) y dos son profundos (h>350 1cm). En la Figura 5.1 se
muestra la distribución epicentral de los terremotos seleccionados y en la Tabla 5. 1 sus
parámetros hipocentrales según el boletín del National Earthquake Information Center
(NEIC).
Para determinar el mecanismo focal de los 19 terremotos se ha utilizado los tres
métodos descritos en el capítulo 2. El esquema seguido ha sido el mismo en todos los
casos.
1.- Se ha determinado la orientación de los planos de falla a partir de la distribución de
la polaridad de la primera llegada de la onda P. Los datos utilizados corresponden a
sismogramas digitales de banda ancha de las redes IRIS, GEOSCOPE y GEOFON. A
fin de completar estas observaciones, en algunos casos se ha usado registros analógicos
de estaciones de Centro y Sudamérica. El uso de esta información adicional permite
tener una mejor cobertura azimutal sobre la esfera focal y mayor control sobre la




e h=c6Okm u 60.ch=cSSOkm A >350km
Figura 5.1.- Mapa de localización epicentral de ¡os terremotos analizados en el
presente estudio. Los números corresponden a la Tabla 5.1. Los símbolos en negro
representan la profundidad del foco.
Tabla 5.1
Parámetros epicentrales de los terremotos estudiados en
















-1 07-01-1990 090643.4 15.947 74.245 5.9
2 30-05-1990 023405.8 06.016 77.229 24 6.1
3 17-10-1990 143013.1 10.970 70.776 598 . 6.7
4 04-04-1991 152320.7 06.038 77.130 20 6.0
5 05-04-1991 041949.5 05.982 77.094 19 6.5
6 24-05-1991 205055.8 16.506 70.701 127 6.3
7 06-07-1991 121949.5 13.108 72.187 104 6.2
8 13-07-1992 181133.7 03.919 76.602 96 6.1
9 10-01-1994 155350.1 13.339 69.446 596 6.4
10 20-01-1994 090652.7 06.002 77.052 123 5.8
11 12-12-1994 074155.4 17.477 69.598 148 5.9
12 02-05-1995 060605.6 03.792 76.917 97 6.5
13 12-06-1995 033548.8 08.304 75.908 34 5.8
14 23-09-1995 223156.3 10.581 78.581 60 6.0
15 03-10-1995a. 015123.9 02.770 77.881 24 6.5
16 03-10-1995b. 124458.0 02.812 77.891 17 6.0
17 21-02-1996 125 104.3 09.620 79.568 33 6.0
18 10-03-1996 085622.3 12.969 69.425 33 5.8
19 12-11-1996 165943.0 14.990 75.670 33 6.5
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2.- Se realiza la modelización de ondas de volumen de sismogramas digitales de banda
ancha de estaciones localizadas entre 30’> y 90’> de distancia epicentral. Con este método
se ajusta la orientación de los planos nodales obtenidos anteriormente, se calcula la
profundidad del foco, la función temporal de la fuente sísmica y el momento sísmico
escalar para una fuente puntual. El umbral prefijado en este estudio para la relación
señal/ruido (mayor a 100), fue especialmente aplicado para seleccionar los registros de
las estaciones de los Estados Unidos ya que debido a su gran número no se utilizaron
todos, sino aquellos que cumplían con este criterio. La longitud del registro a modelar
depende de la profundidad del foco y siempre se consideró lo suficiente para contener a
las fases P y 5 directas, además de las reflejadas en la superficie libre pP, sP y sS (fases
de profundidad). Frecuentemente, en algunos registros de estaciones localizadas a
distancias epicentrales mayores a 80’>, la llegada de las fases PcP y ScS (inmediatamente
después de la onda P y 5) afecta a las amplitudes de la onda P y 5 geberando cierta
incertidumbre para identificar su forma de onda; sin embargo, estas fases no intervienen
en el cálculo del mecanismo focal y por lo tanto no son modeladas por el algoritmo
utilizado. En general, la amplitud de estas fases (PcP, ScS) es pequeña en relación con la
amplitud de las fases principales (P, pP, sP, 5, sS).
Antes de iniciar el modelado de un terremoto, a todos los registros se les asignó
un peso en función de su distribución azimutal sobre la esfera focal según la ecuación
2.7 del capítulo 2. Así mismo, todas las estaciones están normalizadas a una distancia
epicehtral de 40’> con el objetivo de homogeneizar los datos.
3.- La rutina seguida para realizar la modelización de los terremotos es la siguiente:
a) El proceso de modelado se inicia fijando la orientación del mecanismo focal
obtenida a partir de la polaridad de la onda P.
b) Si la solución preliminar no muestra una buena correlación entre los registros
teóricos y observados (valores elevados del RMS), en una segunda etapa, se procede
a liberar de manera sucesiva cada uno de los parámetros que definen la orientación
del mecanismo focal (p, 5, A.), a fin de buscar mejorar la correlación entre los
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registros teóricos y observados (valores mínimos de RMS). En ambas etapas la
profundidad del foco y la función temporal de la fuente sísmica son parámetros
libres.
c) Una vez encontrada la mejor correlación entre los registros teóricos y observados, se
fija todos los parámetros y se deja libre el ángulo de deslizamiento y la profundidad
del foco aunque nunca al mismo tiempo, sino sucesivamente debido a que la
experiencia mostró que pequeñas variaciones en los valores de estos parametros
producen cambios importantes en las formas de onda.
d) La solución final corresponde a la mejor correlación entre los registros teóricos y
observados definida por el valor mínimo del RMS de la solución (ecuación 2.6 del
capítulo 2).
4.- Para los terremotos con foco profundo, se calcula el momento sísmico escalar a
partir del área encerrada bajo el pulso de la onda P, pP y sP para cada estación. Para ello
se realiza la deconvolución del sismograma con la respuesta instrumental y luego las
amplitudes de cada onda son corregidas por el factor de expansión geométrica (g(Afl,
por el efecto de la superficie libre (C(i0)) y por el patrón de radiación calculado a partir
de la orientación del mecanismo focal obtenido en la modelización de ondas de
volumen. El momento sísmico escalar para cada estación y tipo de onda es calculado
utilizando la ecuación 2.8 definida en el capítulo 2 y el valor final corresponde al
promedio obtenido a partir del total de las estaciones utilizadas.
5.- Se ha utilizado el análisis espectral de ondas de volumen, para estimar el momento
sísmico escalar (M0) y la dimensión de la ruptura (r) de los terremotos analizados en este
estudio. En general, los espectros de amplitud del desplazamiento han sido obtenidos a
partir del registro de la onda P; sin embargo, para los terremotos de magnitud mayor (en
total 9 terremotos) ha sido posible elaborar espectros de onda 5, debido a que esta faseu
era mejor identificada. Así mismo, para los terremotos con foco profundo, se han
elaborado además espectros de ondas pP y sP debido a que ambas fases fueron
fácilmente separadas de la onda P directa. Para cada terremoto se ha obtenido un
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número diferente de espectros, siendo el mínimo de 2 (sismo 1) y el máximo de 52
(sismo 9) espectros. El momento sísmico escalar (M0) y el radio de fractura (r)
obtenidos a partir de los espectros de los diferentes tipos de onda y que serán utilizados
en el presente estudio, corresponden a los valores medios obtenidos para cada parámetro
y para cada terremoto. En los Anexos 1, 2 y 3 se presenta todos los espectros elaborados
para cada terremoto con foco a profundidad superficial, intermedio y profundo, así
como una tabla con los valores de sus parámetros y la desviación típica del valor medio
obtenido para el momento sísmico escalar (M0) y radio de fractura (r).
A continuación se presenta en tres subcapítulos, los resultados obtenidos para
terremotos con foco a profundidad superficial (capítulo 5.1.1), intermedia (capítulo
5.1.2) y profundo (capítulo 5.1.3). Los resultados obtenidos para cada terremoto son
comparados con los calculados por la Universidad de Harvard — CMT (tensor momento




Para el periodo entre 1990-1996, se ha seleccionado 10 terremotos con foco a
profundidad superficial y magnitudes mb=5.8.De estos terremotos, tres tienen su
epicentro en el mar y siete en el continente. La orientación de los mecanismos focales
obtenida a partir de la polaridad de la onda P, se presenta en la Figura 5.1.1 y sus
soluciones numéricas en la Tabla 5.1.1 Estas soluciones corresponden a mecanismos de
fallas inversas con uno de los planos de falla cerca de la vertical y otro horizontal
orientados en dirección NW-SE (sismos 1, 2 y 18). Para los sismos 4, 13, 16 y 17 se
obtiene el mismo tipo de solución, pero con los planos orientados en dirección N-S.
Para los sismos 5 y 19 los planos nodales se orientan en dirección NNW-SSE. Solo para
el terremoto 15, se ha obtenido planos de falla buzando ambos 450 aproximadamente y
orientados en dirección NE-SW. Para los sismos 1, 4, 17 y 19 se ha logrado tener un
buen ajuste en la orientación de los planos nodales debido a que los datos de polaridad
disponibles, permitían controlar la orientación de al menos uno de los planos nodales.
En general, las desviaciones típicas de cada parámetro del mecanismo focal, muestran
que estos pueden variar con rangos máximos de 460 en el caso del azimut, 220 en el
buzamiento y 56’> en el ángulo de deslizamiento. En todos los casos, la proporción de
- aciertos es mayor a 0.90. Los valores de las desviaciones típicas para cada parámetro del
mecanismo focal (azimut, buzamiento y ángulo de deslizamiento) y la proporción de
aciertos va a depender del número y de la distribución de las lecturas de polaridad sobre
la superficie de la esfera focal y del tipo de solución obtenida. Para igual número de
estaciones bien distribuidas sobre la esfera focal, la orientación de los planos nodales
para un mecanismo de desgarre queda bien determinada, mientras que para mecanismos
de tipo normal e inversa pueden presentar mayor rango de incertidumbre (Bufom,
1983).
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1)07.01.90 2) 30.05.90* 4) 04.04.91
5) 05.04.91 15) 03.10.95a
19)12.11.96
Figura 5.1.1.- Mecanismos focales obtenidos a partir de la distribución de la
polaridad de la primera llegada de la onda P, para los terremotos con foco a
profundidad superficial analizados en el presente estudio <h=5Okm). Se ha
representado el hemisferio inferior de la esfera focal. Los círculos i¡evros
corresponden a las compresiones y los blancos a las dilataciones. Ty P representan a
los ejes de tensión y presión respectivamente. En la parte superior de cada mnecu,¡íxmo
focal, se indica el número de referencia (Tabla 5.1) y la fecha de cada terremoto ¼/la,
mes, año). El asterisco se refiere a la solución obtenida por Tavera (¡995).
13>12.06.95
16) 03.10.95b 17) 21 .02.96 18)10.03.96
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Tabla 5.1.1
Parámetros del mecanismo focal para terremotos con foco a profundidad
superficial, obtenidos a partir de la polaridad de la primera llegada de la onda
P. El asterisco indica la solución obtenida por Tavera (1995).
90= azimut, 5’>= buzamiento, A.0= ángulo de deslizamiento.






1 148±40 31±8 78±48 314±10 59±5 97±30 24 0.96
2* 124±18 26±7 105±32 321±10 65±7 97±20 31 0.84
4 197±43 24±5 84±39 10±13 66±5 93±17 34 0.97
5 167±46 35±19 69±51 322±37 57±11 104±39 31 0.94
13 345±31 32±10 104±26 181±24 59±8 81±17 28 0.96
15 199±16 46±9 95±23 25±18 44±8 85±24 67 0.98
16 191±16 29±5 90±22 11±27 61±6 90±37 58 0.98
17 357±32 7±7 97±20 169±10 83±5 91±24 54 0.98
18 290±37 30±12 109±46 132±28 62±10 79±27 36 0.97
19 304±24 16±13 124±34 159±12 77±4 81±25 61 0.98
Para los sismos 1, 2, 4 y 5 se prefiere modelar en velocidad debido al número
reducido de estaciones de registro existente para cada terremoto, con lo cual la señal es
la original. Estos terremotos ocurrieron antes del año de 1992, a partir del cual se
produjo el incremento de estaciones de registro a escala mundial. Para los restantes
terremotos, los registros fueron integrados a fin de modelar la señal en desplazamiento
con el objetivo de facilitar el análisis de las características físicas de la fuente sísmica.
Para generar los sismogramas teóricos se ha utilizado dos modelos de distribución de
velocidades en función de la profundidad para las ondas sísmicas. El primer modelo
corresponde a un semiespacio con velocidad para la onda P de 6.8 km/s, una relación de
Poisson de 0.25 y una densidad de 3.0 g/cm3. Este modelo de velocidad fue utilizado
para terremotos ocurridos en el mar (sismos 1, 17 y 19). Para los terremotos localizados
en el continente (sismos 2, 4, 5, 13, 15, 16 y 18), el modelo de velocidad corresponde al
descrito por Dorbath et al (1986) y Lindo (1993) (Tabla 5.1.2).
5’
Tabla 5.1.2
Modelo de velocidad utilizado para el cálculo de los registros teóricos de

















A continuación se describen los resultados obtenidos para cada terremoto con
foco a profundidad superficial, siguiendo el orden establecido en la Tabla 5.1.
5.1.2- Terremoto del 7 de enero de 1990 (mb=5.9).
El terremoto del 7 de enero de 1990 (sismo 1), se produjo frente a la costa Surde
Perú y fue localizado a 250 km al Oeste de la ciudad de Arequipa (Figura 5.1). Para
calcular la orientación del mecanismo focal se ha utilizado 24 lecturas de polaridad de la
onda P (Tabla 5.1.3) y la solución obtenida corresponde a una falla inversa con planos
nodales orientados en dirección NW-SE (Figura 5.1.1). Uno de los planos. nodales buza
haciací NR (5= 590+50) y está mejor controlado con las lecturas de polaridad obtenidas
de estaciones de Centro y Sudamérica, mientras que el segundo plano con buzamiento al
5W (8=3 1’>±80)está menos controlado debido a la falta de datos que permitan cubrir el
extremo Oeste de la esfera focal. Los valores de la desviación típica son mayores para
este último plano (9=1480±400,5=310+80y A.=78’>±48’>)(Tabla 5.1.1).
Debido a la magnitud moderada de este terremoto (mb5.9) y al poco número de
estaciones de banda ancha existentes en 1990 (principalmente en América del Sur), para
realizar la modelización de ondas de volumen solo ha sido posible utilizar 4 registros en
velocidad de la onda P y 3 de la onda SH (Tabla 5.1.3). El proceso de la modelización
se realizó siguiendo el esquema descrito anteriormente hasta obtener un valor para el
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Tabla 5.1.3
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo focal del
terremoto del 7 de enero de 1990 (sismo 1). El asterisco indica aquellos registros
usados en la modelización. Cy D indican compresióny dilatación de la onda P.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A’> onda
HRV 2.3 58.2 D P
GDH 7.3 86.2 SH*
OSO 13.7 25.5 D P
OLLA 16.4 26.8 D P
TOL 46.5 85.6 C
ITR 82.8 35.7 C P
BCAO 86.5 93.8 C P
BDF 93.0 25.3 C P
ff0 105.9 29.8 C P
VAO 109.6 26.6 C P
ANF 155.6 8.5 C P
PAS 320.6 65.0 C P
PFO 321.2 63.6 C
COR 326.0 74.9 C P
NNA 326.9 4.7 C P
LON 328.4 75.6 SH*
ANMO 329.3 59.1 C
QUR 344.5 16.2 D P
COTO 344.5 15.7 D P
COTA 345.6 16.7 D P
CAYA 346.6 16.3 D P
ANCC 352.1 19.5 C P
PURC 353.1 18.3 D P
DIAC 354.0 19.2 C P
HOBC 354.5 20.3 C P
SCP 356.7 56.6 C P*,SH*
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RMS de 0.41 (Figura 5.1.2). La solución final se presenta en la Figura 5.1.3 y
corresponde a un mecanismo focal de falla inversa con planos nodales orientados en
dirección NW-SE buzando ambos 32’> y 59’> hacia el SW y NE respectivamente. La
correlación entre los sismogramas teóricos y observados para la onda P y SH son buenas
con un valor de RMS=0.41 y las fases pP y sP han permitido realizar un buen ajuste de
la profundidad del terremoto.
La función temporal de la fuente sísmica es simple y esta formada por dos
triángulos con una duración total de 3 segundos y momento sísmico escalar de 4.2x íO”
Nm. La primera fuente es de mayor tamaflo que la segunda. La profundidad obtenida
para el foco es de 45 1cm.
Para el cálculo del momento sísmico escalar y radio de fractura a partir de Iost
espectros de la amplitud del desplazamiento de la onda P, se ha utilizado únicamente los<
registros de TOL y ANMO. El valor medio obtenido para el momento sísmico escalar es
de 3.4±1.2x10’7 Nm y el radio de fractura de 3.7±0.11cm (Figura 5.1.4).
El resumen de los resultados obtenidos para el terremoto del 7 de enero se
presenta en la Tabla 5.1.4, además de la solución obtenida por el CMT para el
mecanismo focal (Figura 5.1.5). La orientación del mecanismo focal obtenido a partir de
la polaridad de la onda P es la misma que la calculada en la modelización y ambas
soluciones son diferentes a la calculada por el CMT. La mayor variación se observa en
la orientación del plano nodal que buza hacia el NE con diferencias de 36’> en el azimut
y 38’> en el ángulo de deslizamiento. Las diferencias en la orientación del plano que buza
hacia el 5W, son de 13’> en el azimut, 22’> en el buzamiento y 38’> en el ángulo de
deslizamiento. La orientación del plano nodal con buzamiento hacia el NR está mejor
controlado en este estudio debido a que se utilizó lecturas de polaridad obtenidas de
registros analógicos pertenecientes a estaciones de Centro y Sudamérica. Esta
orientación para el mecanismo focal ha permitido obtener un correcto modelado de los
registros, siendo la profundidad del foco ajustada en 45 1cm y difiere en 3 1cm de la
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Figura 5.1.2.- Determinación de la profundidad del foco del terremoto del 7 de enero
















TERREMOTO DEL 7 DE ENERO DE 1990 (mb=5.9)
A: 1480/320/78’>




















Figura 53.3.- Modelización de ondas P y SHpara el terremoto del 7 de enero de 1990
(sismo 1). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en velocidad y
en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la izquierda de cada
registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que identifica su
posición sobre la esfera focaL Los ejes Ty P sobre la esfera focaL están representados
por un círculo en negro y otro en blanco. En el extremo inferior izquierdo de la esfera
focal se muestra la escala vertical en micras. En la parte central de la figura, se
presenta la función temporal de la fuente sísmica y debajo la escala horizontal en
segundos para los registros utilizados. En la parte superior de la figura se indica la
fecha y magnitud del terremoto. A y B indican la orientación de los planos nodales
<azimut, buzamiento y ángulo de deslizamiento), M0 y h son el momento sísmico escalar



























































































El momento sísmico escalar obtenido en la modelización (4.2x ¡0~ Nm) y a partir del
análisis espectral (3.4x íO’7 Nm) son del mismo orden. Sin embargo, estos valores son
prácticamente el doble del calculado por el CMT (l.9x io’~ Nm), siendo las diferencias
posiblemente debidas al uso de diferentes métodos para el cálculo del mecanismo focal
o por el uso de un número reducido de registros en la modelización y en el análisis
espectral de ondas internas. Finalmente, el radio medio de fractura permite estimar un
área de ruptura de 43 1cm2.
Tabla 5.1.4
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 7 de enero de 1990 (sismo
1). 90= azimut, 50= buzamiento. ~ ángulo de deslizamiento, Mc,= momento












A: 148±40 31±8 78±48
B: 314±10 59±5 97±30
Modelización A: 148 31 78





C.M.T. A: 161 53 40
B: 278 59 135
48 1.9
5.1.3- Terremoto del 30 de mayo de 1990 (mb=6.1).
El terremoto del 30 de mayo de 1990 (sismo 2) se produjo en la región Norte de
Perú y su epicentro fue localizado a 27 1cm al Oeste de la ciudad de Moyobamba (Figura
5.1). Las intensidades máximas observadas fueron de VII MM en las localidades de
Moyobamba y Rioja (Figura 5.1.6) y fue sentido en un radio de 300 km produciendo la
muerte de 135 personas y más de 800 heridos (Huaco et al, 1990). Los parámetros del
mecanismo focal para el terremoto del 30 de mayo, fueron previamente obtenidos por
Tavera (1995) a partir de la polaridad de la onda P, modelización y análisis espectral de
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Figura 5.1.5- Mecanismosfocales obtenidos por el CMTpara los terremotos con foco
a profundidad superficial analizados en el presente estudio (h=6O1cm). Se ha
representado el hemisferio inferior de la esfera focal. El cuadrante en negro
representa las compresiones y el blanco las dilataciones. Otros ver Figura 5.1.1.
13)12.06.95
17) 21 .02.96 18)10.03.96
19)12.11.96
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Figura 5.1.6- Mapa de intensidades sísmicas en la escala de Mercalli ModLficada
(MM) para el terremoto del 30 de mayo de 1990 (mb6. 1), según Huaco et al (1990).
La estrella indica el epicentro del terremoto y las letras las ciudades de: M=
Moyobamba, Y= Yurimaguas, T= Tarapoto y LU= La Unión.
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ondas de volumen. Los resultados describen un proceso complejo de ruptura asociado a
dos fuentes con similar mecanismo focal de falla inversa y planos nodales orientados en
dirección NW-SE. En el presente estudio, se analiza las formas de onda y se vuelve a
modelar a fin de evaluar la solución obtenida por Tavera (1995).
La calidad de los registros de banda ancha (señal/mido mayor a 150) permitió
observar la complejidad del registro de la onda P, asociado probablemente a la
generación de fuentes múltiples (Figura 5.1.7). Un pulso inicial de amplitud pequeña se
identifica claramente en todos los registros y su origen podría deberse a la ocurrencia de
un sismo precursor, 1.5-2 segundos antes del sismo principal (Figura 5.1.7). Así mismo,
se observa que la orientación del primer pulso de la onda para el sismo precursor y
principal son similares, lo que sugiere que ambos eventos presentan igual mecanismo
focal y la misma profundidad para su foco. En general, la presencia de eventos
precursores de magnitud pequeña segundos antes del regi?stro del evento principal es
causa de incertidumbre, pero en la Figura 5.1.7 se observa claramente que el terremoto
del 30 de mayo se inicia con una lenta liberación de la energía asociada a un evento de
magnitud pequeña antes de producirse el evento principal. Similares características se
han observado para otros terremotos ocurridos en diferentes regímenes tectónicos
(Bezzeghoud et al, 1989; Hwang et al, 1992; Ruff y Miller, 1994; Campos et al, 1994;
Fuenzalida et al, 1995).
Para realizar la modelización, se ha seleccionado 9 registros de velocidad de la
onda P y 6 de la onda SH distribuidos en su mayoría en el primer y segundo cuadrante
de la esfera focal. La falta de registros que permita cubrir el extremo sur de la esfera
focal es debido a la ausencia de estaciones al Sur y al Oeste de la Sudamérica. El
problema de cobertura azimutal para terremotos que ocurren en el extremo Oeste de
Sudamérica ha sido discutido por Stauder (1975), Suarez et al, (1983) y Tavera (1995).
Para el proceso de modelado se sigue el procedimiento descrito anteriormente hasta
obtener un valor mínimo para el RMS de 0.39 (Figura 5.1.8). La solución final se
presenta en la Figura 5.1.9 y corresponde a un mecanismo focal de falla inversa con
planos nodales orientados en dirección NW-SE buzando uno de los planos 260 hacia el
SW y el otro 650 hacia el NE respectivamente. Esta solución para el mecanismo focal, a
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Figura 5.1.7.- Registros digitales en velocidad correspondientes al terremoto del 30
de mayo de 1990 (mb6. 1). Las flechas indican el inicio de los dos eventos asociados
al terremoto del 30 de mayo. En la parte superior se indica el código de la estación y























































































Figura 5.1.9.- Modelización de ondas P y SHpara el terremoto del 30 de mayo de 1990
(sismo 2). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en velocidad y
en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la izquierda de cada
registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que identifica su



















diferencia de la obtenida a partir de la polaridad de la onda P, ha permitido modelar
correctamente los primeros pulsos de la señal correspondiente al sismo precursor y
sismo principal. En general, la correlación entre los sismogramas teóricos y observados
de la onda P y SH es buena; sin embargo, el inicio de la onda P en los registros de las
estaciones de TAM y TOL está parcialmente ajustada debido probablemente a la llegada
de la fase PcP que aumenta su amplitud, pero que no resta validez a la presente
solución. La función temporal de la fuente sísmica es compleja y muestra que durante
los 8 segundos de duración de la ruptura, la energía se ha liberado en tres etapas sobre el
mismo plano de falla. La primera fuente, corresponde a la energía liberada por un sismo
pequeño con una duración de 1.5 segundos. El sismo principal esta compuesto por dos
fuentes que se inician 1.5 segundos después de la primera y tienen duraciones de 3 y 3.5
segundos. El momento sísmico escalar total es de 5.2x10’8 Nm y la profundidad del
foco ha sido ajustada en 23 km.
En la Tabla 5.1.5 se presenta el resumen de los resultados obtenidos para el
terremoto del 30 de mayo y se incluye los calculados por Tavera (1995) y por el CMT.
La orientación del mecanismo focal obtenido por Tavera (1995) a partir de la polaridad
de la onda P y la calculada en este estudio a partir de la modelización varían únicamente
en el ángulo que define la orientación del plano nodal que buza hacia el 5W con una
diferencia de 420 en el sentido del movimiento de las agujas del reloj. Esta diferencia en
la orientación del mecanismo focal, ha permitido modelar correctamente las formas de
onda del sismo precursor y sismo principal identificados a priori. Esta nueva solución
para la fuente sísmica, sugiere que el proceso complejo de ruptura del terremoto del 30
de mayo, ha sido debido a tres fracturas sobre un único plano de falla y no a dos planos
de falla tal como indica Tavera (1995). La orientación del mecanismo focal calculada
por el CMT (Figura 5.1.5), difiere de la obtenida en este estudio en el azimut y en el
ángulo de deslizamiento del plano nodal que buza hacia el SW con diferencias de 220 y
510 respectivamente. La profundidad del foco ha sido correctamente ajustada en 23 km
similar a la calculada por el CMT (h=24 km). El momento sísmico escalar obtenido en
el presente estudio para el terremoto del 30 de mayo (5.3x10’8 Nm), es igual al
calculado por Tavera (1995) a partir de la modelización y análisis espectral de ondas de
volumen (S.4x io’~ Nm). Así mismo, este valor es del mismo orden que el obtenido por
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el CMT (7.7x 1018 Nm). La diferencia de valores puede ser debida a la mala cobertura
azimutal de las estaciones utilizadas en este estudio con un vacío del orden de 1800.
Tabla 5.1.5
Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 30 de mayo de 1990 (sismo
2). El asterisco corresponde a los resultados obtenidos por Tavera (1995).












A: 124±17 25±7 105±32
B: 321±10 65±7 97±20
Modelización
(*)
Al: 166 25 71
Bí: 325 66 99
A2: 177 31 58










A: 166 25 71
B: 325 66 99
23 5.3
C.M.T. A: 188 24 122
333 70 77
24 7.7
5.1.4- Terremoto del 4 de abril de 1991 (mb=6.O).
El terremoto del 4 de abril de 1991 (sismo 4), se produjo después de casi un año
en la misma región del terremoto del 30 de mayo de 1990 (sismo 2) y su epicentro fue
localizado a 22 km al Oeste de la ciudad de Moyobamba (Figura 5.1). Para calcular la
orientación del mecanismo focal a partir de la polaridad de la onda P, se dispuso de 34
lecturas de polaridad (Tabla 5.1.6) y el mecanismo focal obtenido corresponde a una
falla inversa con planos nodales orientados en dirección N-S buzando 240 y 660 hacia el
Oeste y Este respectivamente (Figura 5.1.1). La distribución de las lecturas de polaridad
sobre la esfera focal, ha permitido ajustar la orientación del plano nodal que buza hacia
el Este (5=660±50),siendo el plano con buzamiento al Oeste el menos controlado debido
a la ausencia de estaciones sísmicas al Sur y al Oeste de Sudamérica. Los valores de la
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Tabla 5.1.6
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 4 de abril de 1991 (sismo 4). El asterisco
indica las estaciones usadas en la modelización. Otros ver Tabla
5.1.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de onda
<PO A0
HRV 5.5 45.6 C P
TOL 48.2 81.0 C
TAM 66.6 85.6 C P*,SH*
ITR 96.4 38.5 D P
BDF 110.8 30.2 D P
VAO 123.2 33.6 D P
PPD 125.1 29.6 D P
ZOBO 139.8 13.5 D P
LPB 140.4 13.7 D P
CNCB 140.8 13.9 D P
SLA 150.2 21.7 D P
ICA 156.5 27.8 C P
ANTO 160.5 18.7 D P
RTLL 163.2 26.4 C P
RTCB 163.9 26.5 C P
RTRS 164.2 25.0 C P
RFA 165.5 29.7 C P
RPN 231.9 37.1 C P
SBC 318.1 56.9 C
PAS 318.7 55.7 C P*,SH*
PFOT 3 19.3 54.2 C P,SH*
UNM 319.7 33.3 C
ISA 320.0 56.8 C
GSC 320.6 55.5 D P,SH*
ANMO 327.9 49.2 C P*,SH*
SUD 332.4 18.1 C P
CAO 333.0 17.5 C P
JTS 334.3 17.9 C P
QPS 335.5 16.8 C P
COL 336.2 87.3 C P
CDM 336.8 16.8 C P
POAZ 336.9 17.5 C P
VTU 337.5 17.3 C P
hG 337.6 16.2 C P
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desviación típica para el azimut (9=1970+430) y el ángulo de deslizamiento (K=840±390)
son mayores para este plano (Tabla 5.1.1)
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se ha seleccionado 7
registros de la onda P y 5 de la onda SH (registros en velocidad), distribuidos en el
primer y segundo cuadrante de la esfera focal (Tabla 5.1.6). Durante el año de 1991, el
número de estaciones sísmicas digitales en Sudamérica era mínimo; por lo tanto, los
datos de que se dispone corresponden a estaciones de Norteamérica y Europa cubriendo
solo 1800 de la esfera focal. Para modelar este terremoto se ha seguido el esquema
descrito anteriormente hasta lograr obtener para la solución un RMS de 0.38 variando
únicamente la profundidad del foco (Figura 5.1.10). En la solución final, la orientación
del mecanismo focal es igual a la obtenida a partir de la polaridad de la onda P (Figura
5.1.11). En esta solución se observa que las fases pP, sP y sS están bien correlacionadas
y han permitido ajustar correctamente la profundidad del foco; sin embargo, las
estaciones de TAM(P) y TOL(P) presentan complejidades en el registro de la fase P que
no están presentes en las estaciones localizadas al Oeste de la esfera focal lo que
también puede observarse en el sismo anterior (sismo 2). El origen de estas
complejidades, puede ser atribuido a la llegada de la fase PcP, debido a que ambas
estaciones se localizan a distancias mayores a 800. La función temporal de la fuente
sísmica es simple con una duración de 6 segundos y muestra que durante el terremoto la
energía se ha liberado en su mayor parte durante los primeros 4 segundos de fractura y
en menor porcentaje durante los 2 últimos. El momento sísmico escalar es de 2.3x ío’~
Nm, y la profundidad del foco ha sido estimada en 22 km.
El momento sísmico escalar y el radio de fractura han sido calculados a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento de 9 registros de la onda P. En la Figura
5.1.12 se presenta como ejemplo los espectros obtenidos para las estaciones de ISA y
ANMO. En los espectros calculados se observa que la parte plana del espectro varía
entre 1.2-2.5x103 cm-s y corresponde a un valor medio para el momento sísmico
escalar de 3.6±0.9x1018Nm. Los valores para la frecuencia esquina son del orden de
l.9-2.3xl0~’ Hz y permiten estimar un radio medio de fractura de 12.0±0.7km. En el












Figura 5.1.10. - Determinación de la profundidad del foco del terremoto del 4 de abril




































Figura 5.1.11.- Modelización de ondas P y SHpara el terremoto del 4 de abril de 1991
(sismo 4). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en velocidad y
en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la izquierda de cada
registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que identifica su















































































El resumen de los resultados obtenidos para el terremoto del 4 de abril se
presenta en la Tabla 5.1.7, además de los calculados por el CMT (Figura 5.1.5). La
orientación del mecanismo focal obtenida a partir de la polaridad de la onda P y
modelización son idénticas, pero ambas soluciones son diferentes al calculado por el
CMT en la orientación del plano nodal que buza hacia el Oeste con diferencias de 26’>
para el azimut, 4’> para el buzamiento y de 19’> para el ángulo de deslizamiento. Estas
diferencias se encuentran dentro de los valores obtenidos para las desviaciones típicas
de los parámetros que definen la orientación del mecanismo focal (Tabla 5.1.7). La
profundidad del foco de 22 1cm, es menor en 5 1cm a la calculada por el CMT (h=27 km)
y las dimensiones del momento sísmico escalar obtenidas a partir de la modelización
(2.4x10’8 Nm) y análisis espectral (3.6x10’8 Nm) son menores que el calculado por el
CMT (5.OxlO’8 Nm). Estas diferencias pueden ser debidas a la mala distribución
acimutal de las estaciones utilizadas en el modelado del terremoto con ausencia de datos
en el
3Cr y 4t0 cuadrante de la esfera focal y también por el hecho de que en el análisis
espectral solo se utilizaron datos de ondas P. Sin embargo, se puede asumir que las
dimensiones del momento sísmico escalar se encuentran dentro de este rango, es decir
entre 2.4-5.OxlO’
8 Nm. El radio medio de fraetura de 12 1cm permite estimar un área de
ruptura de 452 km2.
Tabla 5.1.7
Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 4 de abril de 1991 (sismo












A: 197±43 24±5 84±39
B: 10±13 66±5 93±17
Modelización A: 197 24 84





C.M.T. A: 171 20 103
B: 5 70 85
27 5.0
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5.1.5- Terremoto del 5 de abril dc 1991 (mb=6.5).
El terremoto del 5 de abril de 1991 (sismo 5), se produce 13 horas después del
sismo 4 y fue localizado a 18km al Oeste de la ciudad de Moyobamba (Figura 5.1). Este
terremoto, de mayor magnitud que los sismos 2 y 4 ocurridos en la misma región,
produce la muerte de 53 personas, 252 heridos y daños de consideración en 8,000
viviendas de las ciudades de Rioja, Moyobamba y Nueva Cajamarca. Las intensidades
maximas observadas fueron de VII MM en el área de Moyobamba y Rioja (Figura
5.1.13) y fue sentido en un radio de 300km aproximadamente (Huaco et al, 1992). Para
calcular la orientación del mecanismo focal se utilizaron 31 lecturas de polaridad de la
onda P (Tabla 5.1.8) y la solución obtenida para la orientación del mecanismo focal
corresponde a una falla inversa con planos nodales orientados en dirección NNW-SSE
buzando uno de los planos 350 hacia el WSW y el otro 570 hacia el ENE (Figura 5.1.1).
La orientación de los planos nodales está poco controlada debido a la falta de datos de
polaridad que permitan cubrir el total de la esfera focal. Esta característica se refleja en
los valores altos obtenidos para la desviación típica de cada parámetro que define la
orientación del mecanismo focal (Tabla 5.11).
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se ha seleccionado 7
registros de la onda P y 3 de la onda SH (registros en velocidad) distribuidos en el
primer y segundo cuadrante de la esfera focal y con ausencia de datos én unos 1800
(Tablá 5.1.8). El esquema descrito anteriormente para realizar el modelado de ondas de
volumen permitió modelar los primeros 2 segundos de señal y evaluar la variación del
ángulo de deslizamiento y la profundidad del foco hasta converger a un valor mínimo
para el RMS de 052 (Figura 5.1. 14a). Para modelar el total del registro, se consideró la
existencia de una segunda fuente que explique las formas de onda mas allá de los
primeros dos segundos de señal. La orientación del mecanismo focal, la profundidad y
la función temporal de la fuente sísmica de la primera fuente fueron fijadas. Para la
segunda fuente se consideró un mecanismo focal con orientación igual a la obtenida a
partir de la onda P. Después de las primeras iteraciones se observa que la orientación del
• plano nodal que buza hacia el WSW no varía, por lo que se procedió a fijar su azimut y







Figura 5.1.13.- Mapa de intensidades sísmicas en la escala de Mercalli Modificada
<MM) para el terremoto del 5 de abril de 1991 (mb=6.5), según Huaco et al (1992).




Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismofocal
del terremoto del 5 de abril de 1991 (sismo 5). El asterisco indica las
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Figura 5.1.14. - Determinación del ángulo de deslizamiento y profundidad del foco del
primer (a) y segundo evento (b) del terremoto del 5 de abril de 1991 (sismo 5) a partir



































































sismogramas teóricos y observados, siendo nuevamente evaluados el ángulo de
deslizamiento y la profundidad de la segunda fuente hasta obtener un valor mínimo para
el RMS de 0.41 (Figura 5.l.14b). En la Figura 5.1.14 se observa que el ángulo de
deslizamiento para el primer evento no está bien ajustado, obteniéndose valores de RMS
mínimos para ángulos comprendidos entre 500 y 7Q0 siendo la profundidad del foco
mejor ajustada. Este rango de incertidumbre es debido probablemente a la falta de un
número mayor de registros que permitan tener mayor control sobre la orientación de los
planos nodales. Para el segundo evento, el ángulo de deslizamiento y la profundidad del
foco ha sido mejor determinado.
La solución final para el sismo del 5 de abril (Figura 5.1.15), describe la
ocurrencia un terremoto complejo formado por dos fuentes con diferente orientación.
Los mecanismos focales corresponden a fallas inversas con uno de los planos nodales
común para las dos fuentes y orientado en dirección NNW-SSE (plano con buzamiento
hacia el WSW). La orientación del segundo plano varia desde NW-SE para la primera
fuente, hasta NE-SW para la segunda. La correlación entre los sismogramas teóricos y
observados es buena tanto para la onda P como para la onda SH. En la Figura 5.1.16, se
presenta un resumen de las pruebas realizadas para modelar el terremoto del 5 de abril.
En la primera fila se muestra 5 registros seleccionados del total utilizado en la
modelización y la solución corresponde a la obtenida en este estudio. En la segunda fila
se muestra la solución obtenida a partir de la primera fuente y en la tercera a partir de la
segunda. La cuarta fila corresponde a la solución obtenida a partir de la orientación del
mecanismo focal calculada por el CMT (Figura 5.1.5). Para obtener las soluciones de las
tres últimas filas, todos los parámetros fueron fijados a excepción de la función
temporal de la fuente sísmica. En la segunda fila, se observa un buen ajuste para la
correlación teórico-observado del primer impulso de la onda P y SH respectivamente,
siendo el resto de la señal no modelada. En la tercera fila, la correlación entre los
registros teóricos-observados después de los dos primeros segundos para la onda P y SH
es bastante buena. La suma de ambas soluciones permite obtener la solúción mostrada
en la primera fila. En la cuarta fila, se observa que el ajuste entre los registros teóricos-
observados pára la onda P y especialmente para la onda SH, es muy pobre si se
consideran los parámetros calculados por el CMT para el mecanismo focal.
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Figura 5.1.15.- Modelización de ondas P y SHpara el terremoto deIS de abril de 1991
(sismo 5). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en velocidad y
en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la izquierda de cada
registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que identifica su
posición sobre la esfera focal. La interlinea sobre el mecanismo focal y la función













































































































































































La función temporal de la fuente sísmica muestra la complejidad del proceso de
ruptura del terremoto del 5 de abril. La duración total de la fractura es de 10 segundos
con un momento sísmico escalar de 5.9x10’8 Nm. La función fuente para el primer
evento es simple y esta formada por un triángulo con una duración de 2 segundos y
momento sísmico escalar de 1 .9x 1018 Nm. El segundo evento ocurre 2.5 segundos
después del primero con un momento sísmico escalar de 40x10’8 Nm y separado por
una distancia de 11 km en dirección N226’>. El proceso total de la ruptura se inicia con
una lenta liberación de la energía durante los primeros 5 segundos, para luego liberar en
los 3 últimos segundos la mayor cantidad de energía. La profundidad de la primera y
segunda frente ha sido estimada en 16 y 23 1cm respectivamente.
Para el cálculo del momento sísmico escalar y del radio de fractura a partir del
espectro de la amplitud del desplazamiento, se ha utilizado 10 registros de la onda P y 7
de la ondaS. En la Figura 5.1.17 se presenta dos ejemplos de los espectros calculados
para el terremoto del 5 de abril y corresponden a las estaciones de SBC (onda P) y TAM
(onda 5). En los espectros obtenidos se observa que la parte plana para la onda P varía
entre 2-5x103 cm-s, mucho mayor que los obtenidos para la ondaS (0.1-0.2x103 cm-s)
y equivalentes a valores medios para el momento sísmico escalar de 7.9±l.7x10’8Nm
para la onda P y de 6.4±l.4x~Q~8Nm para la ondaS. Igualmente, las frecuencias esquina
para la onda P varían entre 2.2-3.SxlO’ Hz y entre 1-L2x10’ Hz para la onda 5. Estos
valores corresponden a radios medios de fractura de 9.1±1.11cm para la onda P y
11.7±0.7km para la onda 5. En el Anexo 1, se adjunta el total de los espectros
obtenidos para el terremoto del 5 de abril.
Los resultados obtenidos para el terremoto del 5 de abril se presentan en la Tabla
5.1.9, además de los calculados por el CMT (Figura 5.1.5). El análisis realizado a priori
sobre los registros del terremoto del 5 de abril, permitió considerar la ocurrencia de al
menos dos eventos durante su proceso de ruptura. Esta observación ha permitido
modelar con éxito la forma de onda de los registros seleccionados. La orientación del
mecanismo focal obtenida a partir de la polaridad de la onda P y la modelización para la
primera y segunda fuente, tienen en común la orientación del plano nodal que buza

















































es diferente en cada solución. Se observa una mayor variación para el azimut y el ángulo
de deslizamiento del primer y segundo evento en comparación con la solución obtenida
a partir de la polaridad de la onda P (Tabla 5.1.9). La orientación del mecanismo focal
calculada por el CMT está más cerca de la obtenida a partir de la polaridad de la onda P
con diferencias menores de 22’> para el azimut, 2’> para el buzamiento y 5’> para el ángulo
de deslizamiento (Figura 5.1.5). Sin embargo, para modelar el total de los registros
sísmicos ha sido necesario considerar dos fuentes y cuyas soluciones permiten explicar
el proceso de ruptura del terremoto del 5 de abril. La profundidad estimada para la
primera y segunda fuente es de 16 y 23 1cm respectivamente, ambas profundidades son
menores a la calculada por el CMT para el terremoto del 5 de abril (h= 40 1cm).
Igualmente, el momento sísmico escalar calculado a partir de la modelización (5.9E+l8
Nm) y del análisis espectral de ondas P (7.9x10’8 Nm) y S (6.4x10’8 Nm) presentan
valores similares; sin embargo, estos son 5 y 3 veces menores que el obtenido por el
CMT (3.OxlO’9 Nm). Estas diferencias podrían deberse a que el M’> calculado a partir de
la modelización considera una fuente puntual y los valores del análisis espectral un
modelo de falla circular. Estos resultados permiten deducir que para terremotos con
magnitudes mb=6.5 es necesario el uso de fuentes extensas y fallas rectangulares para
obtener valores correctos de M’>. Así mismo, el área de fractura también puede estar
infraestimado (S= 340 1cm2).
Tabla 5.1.9
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 5 de abril de 1991 (sismo












A: 167±46 35±19 69±51
B: 322±37 57±22 104±39
Modelización Al: 167 35 57
Rl: 308 61 111
A2: 170 33 127













C.M.T. A: 183 33 74
B: 344 58 100
40 30.0
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5.1.6- Terremoto del 12 de junio de 1995 (mb=5.8).
El terremoto del 12 de junio de 1995 (sismo 13) ocurrió en la región central de
Perú y su epicentro fue localizado a 125 1cm al NW de la ciudad de Tingo María (Figura
5.1). Para el cálculo de la orientación del mecanismo focal se ha utilizado 28 lecturas de
polaridad de la onda P (Tabla 5.1.10) y la solución obtenida corresponde a una falla
inversa con planos nodales orientados en dirección N-S y buzando 32’> hacia el Este y
590 al Oeste respectivamente (Figura 5.1.1). Esta solución, ha sido parcialmente ajustada
con lecturas de polaridad obtenidas de estaciones de Centro y Sudamérica; sin embargo,
la falta de datos al Oeste de la esfera focal no facilita el control sobre el plano nodal que
buza en esa dirección obteniéndose valores para la desviación típica de cada parámetro
del mecanismo focal son del orden de 31’> y 24’> para el azimut, 10’> y 8’> para el
buzamiento, 26’> y 17’> para el ángulo de buzamiento del primer y segundo plano nodal
respectivamente (Tabla 5.1.1).
Para este terremoto (12 de Junio de 1995), la mayoría de los sismogramas
seleccionados presentaban ruido de alta frecuencia que impedía identificar el registro del
terremoto. Esta característica, era mayor en las componentes horizontales. Finalmente,
se seleccionaron 4 registros de velocidad de la onda P distribuidos en el primer y
segundo cuadrante de la esfera focal (Tabla 5.1.10). A fin de completar esta
información, de manera especial se considera además el registro de la estación de SJG
que aunque está en el límite inferior en cuanto a distancia epicentral se refiere (A28’>),
se ha cree conveniente incluirlo debido a que permite cubrir parte del segundo cuadrante
de la esfera focal. Todos los registros han sido integrados con el objetivo de poder
realizar la modelización con señales en desplazamiento. Para realizar el modelado del
terremoto se sigue la rutina descrita anteriormente hasta obtener un valor mínimo para el
RMS de 0.51 evaluando principalmente la profundidad del foco (Figura 5.1.18). En la
solución final (Figura 5.1.19) la orientación del mecanismo focal es idéntica a la
obtenida a partir de la polaridad de la onda P, siendo la correlación entre los registros
teóricos y observados buena para todas las estaciones y principalmente para las fases pP
y sP que permiten ajustar la profundidad del foco. Sin embargo, la señal sísmica
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Tabla 5.1.10
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 12 de junio de 1995 (sismo 13). El asterisco
indica las estaciones usadas en la modelización. Otros ver Tabla
S.L 3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A’> onda
HRV 4.1 50.7 C
BOCO 7.9 12.9 C P
SDV 17.2 17.8 C P
SJG 20.1 27.9 C
BORO 20.6 83.3 C P
ESK 33.1 87.1 C P
ORFO 40.6 94.4 C P
KOG 60.6 26.7 C P
DBIC 80.3 72.4 C
BDFB 107.6 28.3 C P
LPAZ 1.36.9 10.9 C P
PLCA 172.4 32.6 C P
PMSA 173.9 57.0 C P
VNDA 190.6 88.5 C P
CALB 318.7 58.4 C P
PAS 318.9 58.2 D P
DOR 319.2 57.1 C P
SCZ 319.3 61.7 C P
PFO 319.5 56.7 C P
OLA 320.1 55.3 C P
ISA 320.2 59.3 C P
CMB 3211 61.9 C P
TUC 322.3 52.3 C P
AiNMO 327.9 51.8 C P
JIS 333.8 20.5 C P
COL 336.1 89.9 C
FFC 343.8 66.5 C P
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Figura 5.1.18.- Determinación de la profundidad delfoco para el terremoto del 12 de
































Figura 5.1.19.- Modelización de ondas P para el terremoto del 12 de junio de 1995
(sismo 13). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que








presenta complejidades que pueden ser atribuidas únicamente al ruido de cada estación
debido a la magnitud moderada del terremoto (mb=5.8). La ausencia de registros de
ondas 5 en la modelización del terremoto del 12 de junio, permite tener menor control
sobre la orientación del mecanismo focal y sobre la profundidad del foco; sin embargo
no resta validez a la solución obtenida en este estudio.
La función temporal de la fuente sísmica corresponde a un triángulo de 1
segundo de duración y momento sísmico escalar de 1 .2x 1017 Nm. La profundidad del
foco ha sido ajustada en 31 km.
Para el cálculo del momento sísmico escalar y radio de fractura a partir de los
espectros de la amplitud del desplazamiento se ha utilizado 4 registros de la onda P. En
la Figura 5.1.20 se muestra como ejemplo los espectros obtenidos para las estaciones de
DBIC y COL. La parte plana de los espectros presenta valores entre 4-7x105 cm-s y
corresponden a un momento sísmico escalar medio de 1 .2±O.2xio’~ Nm. El rádio medio
de fractura ha sido estimado en 3.6±0.2km. En el Anexo 1, se adjunta el total de los
espectros obtenidos para el terremoto del 12 de junio.
Los resultados obtenidos en este estudio para el terremoto del 12 de junio y los3 calculados por el CMT se presentan en la Tabla 51.11. La orientación del mecanismo
focal obtenido a partir de la polaridad de la onda P y la modelización de ondas de3 volumen son idénticas; sin embargo, ambas difieren de la calculada por el CMI en la
orientación del plano nodal con buzamiento hacia el Este con diferencias de 14’> para el3 azimut, 4’> para el buzamiento y 9’> para el ángulo de deslizamiento (Figura 51.5). Así
mismo, la profundidad para el foco de 31 km es del mismo orden que el obtenido por el
CMT (h=34 km). El momento sísmico escalar obtenido a partir de la modelización y del
análisis espectral son iguales (1.2x10’7 Nm) y coherentes con el calculado por el CMT
17(13x10 Nm). El radio medio de fractura obtenido en este estudio permite estimar un















































Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 12 de junio de 1995 (sismo












A: 344±31 32±10 104±26
181±24 59±8 81±17






CM.T. A: 359 28 95
185 62 87
34 1.3
5.1.7- Terremoto del 3 de octubre de 1995-a (mb=6.5).
El terremoto del 3 de octubre de 1995-a (sismo 15) se produjo cerca del límite
fronterizo entre Perú-Ecuador y fue localizado a 60 km al SE de la ciudad de Macas,
Ecuador (Figura 5.1). Este terremoto alcanzó intensidades máximas de VIII MM en el
área epicentral y fue sentido en un radio de 250 1cm (Yepes et al 1996). El terremoto de
Macas, también fue percibido en varias ciudades del Ecuador, Perú y Colombia (Figura
5.1.2 1). Para calcular la orientación del mecanismo focal a partir de la polaridad de la
onda P, se dispuso de un total de 67 lecturas de polaridad (Tabla 5.1.12) y la solución
obtenida corresponde a una falla inversa con planos nodales orientados en dirección
NNE-SSW buzando uno de los plános 46’>±9’>hacia el WNW y el otro 44’>±8’>hacia el
ESE respectivamente (Figura 5.1.1). Debido a la distribución azimutal de las lecturas de
polaridad y al tipo de solución obtenida para el mecanismo focal, se obtiene valores
menores de 24’> para la desviación típica de cada uno de los parámetros que define la
orientación del mecanismo focal (Tabla 5.1.1).
Para realizar la modelización del terremoto del 3 de Octubre, se ha seleccionado
14 registros en velocidad de la onda P y 7 de la onda SH (Tabla 5.1.12). Un análisis
preliminar sobre el total de los registros de la onda P (Figura 5.1.22), permite identificar








Figura 5.1.21.- Mapa de intensidades sísmicas en la escala de Mercalli Modificada
(MM) para el terremoto del 3 de octubre de 1995 <mb=6.5), según Yepes et al (1996).




Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del terremoto del 3 de octubre de 1995-a (sismo
15). Otros ver Tabla 5.1.3.









































































































































































Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A’> onda
CPUP 141.8 30.6 C P
PLCA 171.0 38.4 C P*,SH*
SBA 191.0 92.5 C P
RAR 249.1 81.4 C P
PPT 252.5 71.7 C
AH 255.9 93.1 C P
KW 291.9 81.8 C P,SH*
SBC 317.0 53.9 C P
PAS 317.6 52.7 D P
UNM 317.7 30.1 C P
DOR 317.8 51.6 C P
SMTC 317.9 50.4 C P
PEO 318.2 51.2 C P
SCZ 318.2 56.3 C P,SH*
GLA 318.7 75.6 C P
ISA 319.0 53.8 C P
GSC 3 19.6 52.5 C P,SH*
CMB 320.2 56.4 C P*,SH*
MLAC 320.7 55.2 C P
TUC 320.8 46.7 C P
ANMO 326.9 46.1 C
DUG 327.9 52.5 C P
HKT 3315 36.7 C
COL 336.2 84.0 C P
INK 341.8 BOA C P
CCM 344.3 42.4 C P
MBC 350.8 82.3 C P
RES 3554 78.0 C P
CEH 358.4 38.4 C P
SALDO 358.8 47.3 C P
SSPA 359.9 43.1 C
92
oFigura 5.1.22. - Registros digitales en desplazamiento correspondientes al terremoto
del 3 de octubre de 1995 <mb=6.5). Las flechas indican el inicio de los dos eventos
asociados al terremoto del 3 de octubre de 1995-a. En la parte izquierda se muestra el
registro y en la derecha una ampliación del mismo. En el extremo derecho de cada





















que probablemente este asociado a la ocurrencia de un sismo precursor. Similar
característica ha sido observada para el terremoto del 30 de mayo de 1990 (sismo 2).
Los registros seleccionados para realizar la modelización de ondas de volumen, fueron
previamente integrados a fin de trabajar con señales en desplazamiento. El proceso de
modelado se realizó según la rutina seguida para terremotos anteriores. El mejor ajuste
entre los registros teóricos y observados corresponde a un valor mínimo para el RMS de
0.20 (Figura 5.1.23). La solución final, muestra un mecanismo focal de falla inversa con
planos nodales orientados en dirección NiE-SW buzando ambos 44’> y 57’> hacia el NW y
SE respectivamente (Figura 5.1.24). Estos resultados sugieren que el sismo precursor y
el sismo principal tienen el mismo mecanismo focal, así como la misma profundidad
para el foco. La correlación entre los sismogramas teóricos y observados es buena para
la onda P y SH respectivamente; sin embargo, los registros de la onda P en las
estaciones de MBO, DBIC, ASCN y BDFB presentan pulsos de amplitud pequeña
inmediatamente después de la llegada de la fase P y que no están presentes en el resto de
los registros. Estas estaciones se distribuyen en un rango azimutal de 67’> a 115’>, lo que
sugiere que su origen podría deberse a efectos de directividad.
La función temporal de la fuente sísmica muestra que durante el proceso de la
ruptura, la liberación de la energía se inició con un sismo de magnitud pequeña 2.5
segundos antes del sismo principal. La duración total de la ruptura es de 12 segundos, de
los cuales los últimos 9.5 segundos corresponden al sismo principal que libera el 95%
del total de la energía. El momento sísmico escalar estimado es de 3.3x 1019 Nm y la
profundidad del foco ha sido ajustada en 21 km.
Para el cálculo del momento sísmico escalar y el radio de la fractura a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento, se ha utilizado 18 registros de la onda P
y 9 de onda 5. En la Figura 5.1.25 se muestra dos ejemplos del total de los espectros
obtenidos para el terremoto del 3 de octubre y corresponden a las estaciones de ASCN
(onda P) y HRV (onda 5). Los valores obtenidos para la parte plana de los espectros
permiten calcular un valor medio para el momento sísmico escalar de 4.5±0.6x10’~ Nm
para la onda P y de 4.6±0.Sx10’~ Nm para la ondaS. Así mismo, las frecuencias esquina

















































































































































Figura 5.1.24. - Modelización de ondas P y SR para el Terremoto del 3 de octubre de
1995a (sismo 15). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que

































































1cm y 16.4±1.2km respectivamente. En el Anexo 1, se adjunta el total de los espectros
obtenidos para el terremoto del 3 de octubre
En la Tabla 5.1.13 se presenta el resumen de los resultados obtenidos para el
terremoto del 3 de octubre, además de los calculados por el CMT (Figura 5.1.5). La
orientación para el mecanismo focal obtenido en la modelización de ondas de volumen
varía de la calculada a partir de la polaridad de la onda P en la orientación de ambos
planos nodales con diferencias de 39’> y 13’> para el azimut, 3’> y 13’> para el buzamiento y
42’> y 35’> para el ángulo de deslizamiento. Esta variación en la orientación del
mecanismo focal ha permitido modelar correctamente el sismo precursor observado a
priori (Figura 5.1.22). La orientación para el mecanismo focal calculada por el CMT
(Figura 51.5) es similar a la obtenida a partir de la modelización de ondas de volumen,
la mayor diferencia se observa para el ángulo de deslizamiento del plano que buza hacia
el SE con un valor de 9’>. La profundidad del foco de 21 1cm obtenida en este estudio, es
del mismo orden que la calculada por el CMT (h= 25 1cm) y el momento sísmico escalar
obtenido en este estudio a partir de la modelización (3.3x10’9 Nm) y análisis espectral
de ondas P (4.5x ío’9 Nm) y 5 (4.6xíO’9 Nm), son del mismo orden que el calculado por
el CMT (3.9x1019 Nm). Las longitudes medias de los radios de fractura permiten
estimar un área de ruptura de 804 km2.
Tabla 5.1.13
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 3 de octubre de 1995-a












A: 199±16 46±9 94±23
B: 25±18 44±8 85±24
Modelización Al: 238 43 52














5.1.8- Terremoto del 3 de octubre de 1995-b (mb=6.O).
El terremoto del 3 de octubre de 1995-b (sismo 16), ocurrió en la misma región
del sismo 15 con una diferencia en el tiempo de 11 horas. Este terremoto se localiza a
64 km al SE de la ciudad de Macas y puede ser considerado como réplica del sjsmo 15
(Figura 5.1). El sismo 16 fue sentido con intensidades máximas de V MM en el área de
la ciudad de Macas, además de algunas ciudades de Perú y Colombia (H. Yepes,
comunicación personal). Para calcular la orientación del mecanismo focal se dispuso de
un total de 58 lecturas de polaridad de la onda P distribuidas en el primer y segundo
cuadrante de la esfera focal (Tabla 5.1.14) y la solución obtenida corresponde a una falla
inversa con planos nodales orientados en dirección N-S aproximadamente. El plano
nodal que buza hacia el Oeste está cerca de la horizontal (6=29’>±25’>)y mal controlado
debido a la falta de un número mayor de lecturas de polaridad a distancias regionales;
mientras que el plano que buza hacia el Este mas vertical (8=61’>+15’>) está mejor
controlado con los datos de polaridad disponibles. Las desviaciones típicas para cada
uno de los parámetros que definen la orientación del mecanismo focal, son mayores para
el plano nodal con buzamiento al Oeste (9=190’>±46,6=29’>±25’>,X=90’>±52’>)en relación
con el plano que buza hacia el Este (~=1 1’>±27’>,6=61’>±15’>,X90’>+37’>) (Tabla 5.1.1).
Los sismogramas disponibles para este terremoto, de magnitud menor que el
sismo 15 (mb=&5), presentan ruido debido probablemente al registro continuo de las
réplicas producidas por el sismo 15; sin embargo, se seleccionaron 9 registros de
velocidad de la onda P y 6 de la onda SH, los mismos que, fueron integrados a fin de
realizar la modelización con señales en desplazamiento (Tabla 5.1.14). En este caso, la
esfera focal queda peor cubierta azimutalmente con ausencia de registros en un rango de
unos 180’> de la esfera focal. La modelización se realiza según la rutina seguida para
terremotos anteriores hasta obtener un valor mínimo para el RMS de 0.15. En la Figura
5.1.26 se observa que los valores del RMS varian poco para profundidades
comprendidas entre 14 y 18 km, lo que sugiere que el foco se encuentra dentro de este
rango de profundidad, siendo el valor mínimo del RMS correspondiente a una
profundidad de 17 km. A menores y mayores profundidades para el foco se observa un




Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
3 de octubre de 1995-b (sismo 16). Otros verfocal del terremoto del
Tabla 5.1.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
£9’> A’> onda
SSPA 0.0 43.2 C
ALE 2.0 85i C P,SH*
HRV 6.6 45.4 C
BORO 21.4 78.9 C P
SJO 28.6 23.8 C P
ESK 33.7 83.6 C P
DSB 35.4 81.3 C P
CLZ 38.3 91.0 C P
BUO 38.6 89.1 C P
MOX 39.5 91.7 C • P
TNS 39.8 89.7 C P
DPC 39.8 94.9 C P
WLF 40.3 88.2 C P
ORFO 40.5 91.5 C P
STU 41.3 91.2 C P
BFO 41.7 89.5 C P
ECH 41.8 88.7 C
FUR 42.0 91.4 D P
ZUR 42.7 89.5 C P
SSB 445 86.6 C P
PAjE 49.0 79.1 C P
TAM 66.9 85.0 C P*,SH*
MBO 72.3 62.7 C P
KOO 72.4 26.3 C P
DBIC 82.2 73.5 C P*,SH*
BOCA 85.1 96.5 C P
ASCN 97.4 63.4 C P
TSUM 109.4 94.2 C P
BDFB 115.3 32.0 C
LPAZ 144.9 16.5 C P
SBC 317.1 54.0 C P
BAR 317.1 50.9 C P








DOR 317» 51.7 C P
SMTC 3 18.0 50.4 C P
PFO 318.2 51.3 C P
SCZ 318.3 56.3 C P
OLA 318.7 49.9 C
ISA 319.0 53.9 C P
OSC 319.7 52.6 C P
CMB 320.2 56.5 C P,SH*
MLAC 320.7 55.3 C P
TUC 320.9 46.8 C P*SH*
COR 324.8 62.1 C P
ANMO 327.0 46.1 C
DUG 328.0 52.5 C P
PNT 330.7 6%2 C P
JTS 331.7 14.8 C P
HKT 3315 36.8 C P,SH*
COL 336.2 84.1 C P
114K 341.8 80.5 C P
CCM 344.3 42.5 C P
MBC 350.8 82.4 C P
RES 355.4 78.0 C P
CEH 358.4 38.5 C P



























































































































TERREMOTO DEL 3 DE OCTUBRE DE 1995b (nib=6.O)
A: 2040 1 26’> 1 70’>





































Figura 5.1.27.- Modelización de ondas P y SH para el terremoto del 3 de octubre de
1995b (sismo 16). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El -código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que
ident~fica su posición sobre la esferafocal. Otros ver Figura 5.1.3.
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mecanismo focal corresponde a una falla inversa con planos de falla orientados en
dirección N-S con ángulos de buzamiento de 260 (plano que buza hacia el Oeste) y 650
(plano que buza hacia el Este) respectivamente, siendo la solución similar a la obtenida
a partir de la polaridad de la onda P. En la Figura 5.1.27, se observa que la correlación
entre los sismogramas teóricos y observados es buena tanto para las ondas P como para
las ondas SH. Las fases de amplitud pequeña que se observa en casi todos los registros
inmediatamente después de la onda P, probablemente sean debidas al registro continuo
de las réplicas del sismo principal (sismo 15).
La función temporal de la fuente sísmica muestra una ruptura simple con un solo
punto de liberación de energía con una duración de 6 segundos y momento sísmico
escalar de 4.4x10’8 Nm. La profundidad del foco ha sido ajusta en 17 1cm.
Las dimensiones de la fuente fueron calculadas a partir de los espectros de la
amplitud del desplazamiento de 14 registros de la onda P. En la Figura 5.1.28 se
muestra como ejemplo dos de los espectros calculados para este terremoto y que
corresponden a las estaciones de TAM y CMB. Esta serie de espectros se caracterizan
por presentar su parte plana entre rangos de amplitud de 2-4x103 cm-s equivalentes a un
momento sísmico escalar medio de 3.9±O.BxlO’8Nm. Igualmente, las frecuencias
esquina oscilan entre 1.8-2.2x lO’ Hz y es proporcional a un radio medio de fractura de
1Z8±O.71cm. En el Anexo 1, se adjunta el total de los espectros obtenidos para el
terremoto del 3 de octubre (sismo 16).
El resumen de los resultados obtenidos para el terremoto del 3 de octubre (sismo
16) y los calculados por el CMT se presentan en la Tabla 5.1.15. Las soluciones
obtenidas para la orientación del mecanismo focal a partir de la polaridad de la onda P y
la modelización de ondas de volumen son similares. La mayor diferencia es de 200 y
corresponde al ángulo de deslizamiento del plano nodal que buza hacia el Oeste, para
los demás parámetros las diferencias son menores a 10’> y se encuentran dentro de las
desviaciones típicas obtenidas a partir de la polaridad de la onda P. La orientación del
mecanismo focal obtenido por el CMT corresponde a una falla inversa con una


























































(Figura 5.1.5). Esta diferencia en la orientación del mecanismo focal puede ser debida al
uso de diferente tipo de información para su cálculo (ondas superficiales de periodo
largo en el caso del CMT); sin embargo, la solución obtenida en este estudio aplicando
dos métodos diferentes y utilizando un buen número de datos (58 lecturas de polaridad y
15 registros en el modelado de ondas de volumen) es válida y además es coherente con
la solución obtenida para el sismo principal (sismo 15). El momento sísmico escalar
obtenido a partir de la modelización (4.4x 10~8 Nm) y análisis espectral de las ondas P
(3.9x10’8 Nm), son del mismo orden aunque inferior que el calculado por el CMT
(5.4x10’8 Nm). Así mismo, la profundidad de 17 1cm estimada para el foco es similar a
la obtenida por el CMT (h=l5 km). Finalmente, la dimensión del radio de fractura
calculada para el sismo 16 permite estimar un área total de ruptura de 514 km2.
Tabla 5.1.15
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 3 de octubre de 1995-b












A: 190±46 29±25 90±52
B: 11±27 61±15 90±37
Modelización Al: 203 26 70





C.M.T. A: 243 46 24
349 73 133
15 5.4
5.1.9- Terremoto del 21 de febrero de 1996 (mb=6.O).
El terremoto del 21 de febrero de 1996 (sismo 17), ocurrió en el extremo Norte
de la costa central del Perú y fue localizado en el mar a 130 1cm al 5W de la ciudad de
Chimbote (Figura 5.1). El terremoto fue sentido con intensidades máximas de V MM en
un radio de 60 1cm aproximadamente (Figura 5.1.29). Este terremoto generó un
maremoto con olas que alcanzaron alturas máximas de 2-3 m y que destruyeron 150
barcos de pesca artesanal y algunas viviendas en el área portuaria de Chimbote. La zona
¡06
-72’
Figura 5.1.29. - Mapa de intensidades sísmicas en la escala de Mercalli Modjficada
(MM) para el terremoto del 21 de Febrero de 1996 (mb=6.O). La estrella indica el
epicentro del terremoto. Los datos utilizados corresponden a los publicados por el
NEJC.
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afectada por el maremoto alcanza un radio medio de 330 1cm (Gil, 1996). La orientación
del mecanismo focal del terremoto del 21 de febrero ha sido obtenida a partir de 54
lecturas de polaridad para la onda P (Tabla 5.1.16) y la solución corresponde a una falla
inversa con planos nodales orientados en dirección N-S. Uno de los planos se encuentra
próximo a la vertical 5=83’>±5’>(plano con buzamiento al Oeste) y está mejor ajustado
por los datos de polaridad disponibles. El segundo plano nodal buza casi
horizontalmente hacia el Este (5=7’>±7’>)y está menos controlado debido a la falta de
lecturas de polaridad a distancias regionales. Los valores para las desviaciones típicas de
los parámetros que definen la orientación del mecanismo focal son menores de 32’> para
el azimut, 7’> para el buzamiento y de 24’> para el ángulo de deslizamiento (Tabla 5.1.1).
Un análisis preliminar sobre los sismogramas seleccionados, permitió evaluar la
complejidad de las formas de onda del terremoto del 21 de febrero (Figura 5.1.30). Así
mismo, se observó que la forma de la señal sísmica variaba considerablemente en
función del azimut. El cambio más importante se evidencia entre el total de las
estaciones distribuidas al Este y al Oeste de la esfera focal, siendo las estaciones de
HRV y PLCA los puntos medios del cambio en la forma y en la polaridad de los
registros. Esta característica, muestra la complejidad del proceso de la ruptura.
Para el modelado de ondas de volumen, se utilizó 14 registros de velocidad de la
onda P y 9 de la onda SH distribuidos sobre toda la esfera focal (Tabla 5.1.16). Estos
registros fueron integrados a fin de realizar la modelización con señales en
desplazamiento. La rutina del proceso de modelado es la misma que se ha seguido para
terremotos anteriores y el mejor ajuste entre los registros observados y teóricos
corresponde a un RMS de 0.35 (Figura 5.1.3 1). La solución final se muestra en la Figura
5.1.32 y corresponde a un mecanismo focal de falla inversa con planos nodales
orientados en dirección N-S buzando uno de los planos 10’> hacia el Este y el otro 80’>
hacia el Oeste respectivamente. En general, la correlación entre los sismogramas
teóricos y observados es buena tanto para la onda P como para la onda SH, a excepción
de las estaciones de AFI (P), RPN .(P), ISA (SH) y UNM (SH) que presentan pulsos de
pequeña amplitud que no se ajustan correctamente con los observados. El origen de
estos pulsos podría ser debido al modelo teórico utilizado en la modelización; es decir,
el modelo de fuente puntual considera una propagación uniforme de la ruptura,
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Tabla S.L 16
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 21 de febrero de ¡996 (sismo 17). Otros ver
Tabla 5.1.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
£90 A’> onda
SSPA 1.7 50.0 C P
ALE 2.2 92.3 C P
CHI 5.3 8.1 C P
COTA 7.1 9.9 C P
HRV 7.4 52.4 C P*,SH*
VC1 7.5 9.0 D P
ARA2 7.8 8.1 C P
ECEN 8.8 10.5 C P
ANCC 11.8 13.3 C P
HOBC 13.9 14.3 C P
DIAC 14.8 13.2 C
PURC 15.0 12.2 C P
BOCO 21.2 15.1 C P
SJG 25.7 30.5 C
SDV 26.1 20.4 C P
PLAT 32.1 22.7 C P
ESK 33.7 90.1 C P,SH*
ORFO 40.9 97.7 C P
PAR 48.6 84.9 C P*,SH*
KOG 62.2 30.5 C
DBIC 80.7 76.1 C
ITR 92.2 40.6 C P
ASCN 94.2 64.4 C P
SHEL 103.6 71.9 C P*,SH*
NATB 111.9 47.8 C P*,SH*
TRRB 114.1 37.0 C P,SH*
LBTB . 117.4 99.4 C P
RSTA 121.1 32.6 C P
SUR 123.5 93.6 C P
IJFRS 131.4 33.4 C P
NNA 131.5 3.6 C P
LASC 158.3 21.1 C P
PEL 161.9 24.8 C P




Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A’> onda
RPN 234.2 33.0 D
AYI 256.0 89.8 D
KB’ 293.1 82.9 C P
SNCC 320.1 57.1 D P
SBC 321.1 58.0 D P
OSI 321.8 57.5 D P
SCZ 321.9 60.5 D P
DGR 322.2 55.8 D P
PFO 322.5 55.5 D P
VTV 322.8 56.6 D P
ISA 322.9 58.1 D P*,SH*
OLA 323.2 54.1 D P
GSC 323.7 56.8 D P
CMB 323.7 60.8 D
MLAC 324.4 59.6 D P
TUC 325.7 51.2 D
UNM 326.6 34.4 D P*,SH*
ANMO 331.5 51.1 D P
COL 336.6 89.6 C P




























































































































































































































































































































































TERREMOTO DEL 21 DE FEBRERO DE 1996 (mb=6.O)
A: 3290/ 100/ 106’>




















































Figura 5.1.32.- Modelización de ondas P y SH para el terremoto del 21 de febrero de
1996 (sismo 17). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que



























característica que no se cumple para terremotos de magnitud elevada que generalmente
son producidos por múltiples puntos de fractura distribuidos en determinadas
direcciones y que generan registros complejos del terremoto.
La función temporal de la fuente sísmica, muestra que el proceso de ruptura del
terremoto del 21 de Febrero fue debido a 4 etapas de liberación de energía sobre el
mismo plano de falla separadas por 7, 14 y 21 segundos de la primera. El proceso de
fractura de este terremoto se inicia con una lenta liberación de la energía asociada a las
dos primeras fuentes, siendo la tercera de mayor tamailo. La duración de todo el proceso
de ruptura es de 26 segundos con un momento sísmico escalar de 8.7x í0~9 Nm y una
profundidad para el foco de 9 1cm.
Para el cálculo del momento sísmico escalar y radio de fractura ‘a partir de lo
espectros de la amplitud del desplazamiento, se ha utilizado 20 registros de la onda P y
12 de la onda 5. Dos ejemplos de los espectros obtenidos para el terremoto del 21 de
febrero se presenta en la Figura 5.1.33 y corresponden a las estaciones de SHEL (onda
P) y SNCC (onda 5). Se observa que la amplitud de la parte plana de los espectros del
sismo 17 varia entre 1-3x10’ cm-s para la onda P y entre 3-5.SxlO’ cm-s para la onda
S, siendo los valores medios para el momento sísmico escalar de 6.7±O.7x10’~ Nm para
la onda P y de 7.2±0.7x10’9Nm para la ondaS. Los valores obtenidos para la frecuencia
esquina de la onda P y 5 varían entre 1.1-1.4x10” Hz y entre 0.65-1x10’ Hz
respectivamente. Estos valores permiten obtener el radio medio de fractura para la onda
P equivalente a 22.4±1.2km y para la onda 5 a 19.1±1.9km respectivamente. En el
Anexo 1, se adjunta el total de los espectros obtenidos para el terremoto del 21 de
febrero.
Los resultados finales obtenidos para el terremoto del 21 de febrero en este
estudio y por el CMT, se presentan en la Tabla 5.1.17. La orientación del mecanismo
focal obtenida a partir de la polaridad de la onda P y modelización de ondas de volumen
son similares, la mayor variación se observa para el azimut y el ángulo de deslizamiento
del plano nodal que buza hacia el Este con diferencias de 9=28’> y X=9’>. Para los demás












































a 4’>. La orientación del mecanismo focal obtenida por el CMT (Figura 5.1.5) presenta
mayor variación en la orientación del plano nodal que buza hacia el Oeste con
diferencias de 12’> para el azimut y de 5’> para el buzamiento y el ángulo de
deslizamientb. La orientación de este plano (plano que buza hacia el Oeste), ha sido
mejor ajustada en este estudio con los datos de polaridad disponibles y por el modelado
de ondas de volumen. La profundidad del foco ha sido ajustada en 9 1cm, menor a la
calculada por el CMT (15 1cm). Las dimensiones del momento sísmico obtenido en la
modelización (8.7x io’~ Nm) y a partir del análisis espectral de ondas P (6.7xio’~ Nm) y
ondas 5 (7.2x10’9 Nm) son del mismo orden; sin embargo, estos valores son
prácticamente la mitad del calculado por el CMT (2.2x1020 Nm). Esta diferencia puede
ser debida a que en este estudio se considera una fuente puntual, lo que no es adecuado
para terremotos asociados a procesos complejos de ruptura. Igualmente, el uso del
modelo de falla circular en el análisis espectral puede ser otro inconveniente para la
correcta estimación de M’>. Finalmente, las dimensiones medias del radio de fractura
permite estimar un área de ruptura de 1.3501cm2.
Tabla 5.1.17
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 21 de febrero de 1996












A: 356±32 7±7 97±20
E: 169±10 83±5 91±24
Modelización Al: 329 10 106










C.M.T. A. 340 15 97
E: 153 75 92
15 22.0
¡16
5.1.10- Terremoto deI 10 dc marzo de 1996 (mb=5.8).
El terremoto del 10 de marzo de 1996 (sismo 18) ocurrió en la región Sur de
Perú y fue localizado a 60 km al Sur de la ciudad de Puerto Maldonado (Figura 5.1).
Para este terremoto, en comparación con los ocurridos el 7 de enero de 1990 (sismo 1) y
12 de julio de 1995 (sismo 13) de similar magnitud, se disponía de un número mayor de
registros debido principalmente al incremento de las estaciones de la red mundial
durante los dos últimos años. La orientación del mecanismo focal ha sido calculada a
partir de 36 lecturas de polaridad para la onda P (Tabla 5.1.18) y la solución obtenida
corresponde a una falla inversa con planos nodales orientados en dirección NW-SE,
buzando 300±120 y 620±100hacia el NE y SW respectivamente. La orientación de los
planos nodales ha sido parcialmente controlada con la información obtenida de
estaciones Centro y Sudamérica (Figura 5.1.1). El plano nodal que buza hacia el 5W con
un ángulo de 620±100está mejor ajustado con los datos de polaridad disponibles,
mientras que el plano que buza al NE está menos controlado y presenta valores mayores
para la desviación típica de sus parámetros @p=290’>±37’>,5=30’>±12’> y ~109’>±46’>)
(Tabla 5.1.1).
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se ha seleccionado 11
registros de velocidad de la onda P distribuidos sobre tres cuadrantes de la esfera focal
(Tabla 5.1.18). No se utilizaron registros de la onda SH debido a que las componentes
horizontales presentaban mido, siendo imposible identificar el inicio de la fase 5. Los
registros seleccionados fueron integrados a fin de realizar la modelización con señales
en desplazamiento. El proceso de modelado se realiza siguiendo la rutina utilizada para
terremotos anteriores, siendo obtenida la mejor correlación para un valor mínimo del
RMS de 0.53 (Figura 5.1.34). La solución final se presenta en la Figura 5.1.35 y
corresponde a una falla inversa con planos nodales orientados en dirección NW-SE
buzando 36’> hacia el NE y 54’> hacia el SW. En esta Figura se observa que la correlación
entre la fase P directa y las fases pP y sP (fases de profundidad) es buena para todos los
registros y permiten ajustar correctamente la profundidad del foco. Las complejidades
de la señal en los registros observados, pueden ser asociadas principalmente al mido
local en cada estación debido a la magnitud moderada del terremoto.
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Tabla 5.1.18
Estaciones utilizadas en el





1996 (sismo 18). Otros ver






























































































































































































































































































































Figura 5.1.35.- Modelización de ondas P de banda ancha para el terremoto del 10 de
marzo de 1996 (sismo 18). En la parte superior se muestra los sismogramas observados
en desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que










La función temporal de la fuente sísmica es simple con una duración de 2
segundos y momento sísmico escalar de 3.4x10’7 Nm. La profundidad del foco ha sido
ajustada en 32 km. El momento sísmico escalar y el radio de fractura han sido
calculados a partir de los espectros de la amplitud del desplazamiento de 14 registros de
la onda P. En la Figura 5.1.36 se presenta dos ejemplos de los espectros obtenidos para
el terremoto del 10 de marzo y que corresponden a las estaciones de MLAC y PFO.
Estos espectros presentan valores de amplitud para la parte plana del espectro entre 1-
2x104 cm-s equivalente a un momento sísmico escalar medio de 4.1±l.OxlO’7Nm. Así
mismo, la frecuencia esquina presenta valores entre 4-6x10” Hz y permite estimar un
radio medio de fractura de 5.9±0.61cm. En el Anexo 1, se adjunta el total de los
espectros obtenidos para el terremoto del 10 de mano.
En la Tabla 5.1.19 se presenta el resumen de los parámetros obt¿nidos para el
mecanismo focal del terremoto del 10 de marzo, además de los calculados por el CMT.
La orientación obtenida para el mecanismo focal a partir de la modelización difiere de la
calculada con la polaridad de la onda P, en la orientación del plano nodal que buza hacia
el 5W con diferencias del orden de 15’> para el azimut, 8’> para el buzamiento y de 7’>
para el ángulo de deslizamiento. La variación en la orientación del mecanismo focal, ha
permitido modelar correctamente las formas de onda de los registros, así como ajustar la
profundidad del foco. Por otro lado, la orientación del mecanismo focal calculada por el
CMT (Figura 5.1.5) varía de las obtenidas en este estudio, con diferencias del orden de
9=8’>, 3=10’>, X=24’> para el plano nodal con buzamiento hacia el NE y de 9=24’>, 3=3’> y
2~=23’> para el plano que buza al 5W; sin embargo, estas diferencias se encuentran dentro
del rango de las desviaciones típicas calculadas para cada parámetro que define la
orientación del mecanismo focal a partir de la polaridad de la onda P (Tabla 5.1.19). La
profundidad del foco ha sido correctamente ajustada en 32 km, mucho menor a la
calculada por el CMT (h= 54km). El momento sísmico escalar obtenido en este estudio
a partir de la modelización (3.4x10’~ Nm) y análisis espectral de ondas P (4.Ixio’~ Nm)
son del mismo orden aunque inferiores que el calculado por el CMT (5.7x10’7 Nm)
probablemente debido a la ausencia de registros de ondas 5. Estos resultados permiten
estimar para el terremoto del 10 de marzo un momento sísmico escalar entre 3.4-

































































































Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 10 de marzo de 1996










A: 132±28 62±10 79±27
B: 290±37 30±12 109±46
Modelización Al: 117 54 86





C.M.T. A: 141 51 63
282 46 119
54 5.7
5.1.11- Terremoto del 12 de noviembre de 1996 (mb=6.5).
El terremoto del 12 de noviembre de 1996 (sismo 19), ocurrió en el extremo Sur
de la costa central de Perú y fue localizado en el mar a 135 1cm al 5W de la ciudad de
Nazca (Figura 5.1). El terremoto fue sentido con una intensidad máxima de VII MM en
la ciudad de Nazca (Figura 5.1.37) y produjo daños en una área de 200 1cm2
aproximadamente (Chatelaln et al, 1997). El Instituto de Defensa Civil de Perú, informó
oficialmente de la muerte de 17 personas, 1,590 heridos y más de 90,000 damnificados.
Además de 5,000 viviendas destruidas y 12,000 afectadas, haciendo un costo económico
de perdidas de 43 millones de dólares aproximadamente. Este terremoto generó un
maremoto que produjo desviaciones del nivel medio del mar del orden de 180 cm
(Mareógrafo de San Juan en la ciudad de Ica) y que ha diferencia del maremoto del 21
de febrero de 1996 (sismo 17), no alcanzó la línea de costa debido a que el terremoto
ocurrió durante la baja de mar (I.G.P, 1997). Para el cálculo de la orientación del
mecanismo focal a partir de la polaridad de la onda P, se dispuso de 61 lecturas de
polaridad (Tabla 5.1.20) y la solución obtenida corresponde a una falta inversa con uno
de los planos nodales orientado en dirección NNW-SSE y buzando 77’>±4’> hacia el
WSW; mientras que el segundo plano está orientado en dirección NW-SE y buza con un
ángulo de 16’>±13’>hacia el NE (Figura 5.1.1). Este último plano presenta valores altos
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Figura 5.1.37.- Mapa de intensidades sísmicas en la escala de Mercalli Modificada
<MM) para el terremoto del 12 de noviembre de 1996 <mb=6. 5), según Chatelain ci al,





Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 12 de noviembre de 1996 (sismo 19). Otros ver
Tabla 5.1.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
£90 A’> onda
HRV 3.6 57.3 C P
SF3 9.6 83.8 C
SDV 12.2 24.2 C P
DRLN 12.9 65.9 C P
SJG 16.2 34.2 C P*,SH*
BORO 20.4 89.4 C P
ESK 33.1 92.5 C P
DSB 34.4 90.0 C PC
CMLA 40.3 70.9 C P
PAR 47.3 85.6 C P
SFUC 49.3 83.1 C P*,SH*
KOO 50.2 30.3 C P
MBO 66.0 64.9 C P
DBIC 72.1 73.4 C
ITR 84.3 36.9 C P
ASCN 90.7 60.3 C
BDFB 95.1 26.6 C P
SHEL 101.2 67.1 C
NATB 105.6 32.5 C P
TRRB 107.9 31.5 C P
BRSB 109.3 29.4 C P
SPB 111.6 28.0 C P
RSTA 115.3 26.5 C P
SUR 122.7 87.4 C P*,SH*
CPUP 126.3 20.5 C P
UFRS 127.7 27.1 C P
EH 162.8 38.9 C P,SH*
PEL 166.7 18.6 C P
PLCA 171.1 26.0 C P
VNDA 190.7 82.1 C P*,SH*
RPN 243.4 33.5 D P*,SH*




Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A’> onda
AFI 255.1 92.2 D P
PPT 256.4 70.5 D
BAR 320.9 61.5 C P
PAS 321.2 63.4 C P,SH*
SCZ 321.2 67.0 C P
PFO 321.9 62.0 C P
OPO 322.7 64.1 C P
CMB 323.0 67.4 C P
MLAC 323.6 66.2 C P
TUC 324.8 57.8 C P*,SH*
UNM 325.5 41.0 C P
DUG 329.3 64.8 C P
ANMO 330.1 57.6 C
PNT 331.9 74.8 C P
NEW 332.4 72.9 C P
FFC 344.4 72.9 C P
CCM 344.9 54.7 C PC
RES 354.9 90.3 C P
SALC 356.6 17.8 D P
HOQC 356.9 18.3 C P
SADO 357.1 59.5 C P
CLMC 357.2 18.7 C P
PURC 357.5 17.2 C P
SILC 357.8 17.6 C P
SSPA 357.9 55.4 C PC
DIAC 358.3 18.1 C P
AZUC 358.5 18.5 C P
HOBC 358.6 19.2 C P
BJNY 359.7 56.9 C P
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para la desviación típica de cada uno de sus parámetros, 9=304’>±24’>,5=16’>±13’>y
X=124’>±34’>(Tabla 5.1.1).
Les sismogramas seleccionados para realizar la modelización son de excelente
calidad y se distribuyen sobre toda la esfera focal. El análisis preliminar de los
sismogramas permitió evaluar la complejidad del registro de las formas de onda del
terremoto. Para realizar la modelización se ha utilizado 16 registros de velocidad de la
onda P y 8 de la onda SH, obteniéndose una buena cobertura azimutal sobre la esfera
focal (Tabla 5.1.20). Los registros seleccionados fueron integrados a fin de realizar la
modelización con registros en desplazamiento. Para el modelado del terremoto se ha
seguido el esquema descrito anteriormente hasta llegar a obtener un valor mínimo para
el RMS de 0.44 (Figura 5.1.38). La solución final se presenta en la Figura 5.1.39 y su
mecanismo focal corresponde a una falla inversa con planos nodales orientados en
dirección NW-SE, siendo el plano nodal con buzamiento al Oeste próximo a la vertical
(5=75’>) y el otro cerca a la horizontal (5=17’>) y con buzamiento hacia el Este. En
general, el ajuste entre las amplitudes de los sismogramas teóricos y observados es
buena para todas las estaciones, a excepción de los registros de las estaciones de
RPN(P) y PPT(P) que debido a su localización en islas del Océano Pacífico, presentan
mido generado por el mar; sin embargo, las fases principales están bien correlacionadas
(P, pP, sP, 5 y sS). En los registros de las estaciones de ASCN, SREL y SUR se
observan pulsos de pequeña amplitud 20 segundos después de la llegada de la onda P y
cuyo origen podría ser debido a efectos de directividad de la ruptura o al registro
continuo de las réplicas del terremoto.
La función temporal de la fuente sísmica es compleja y muestra que el proceso
de ruptura del terremoto es debido a tres fuentes de liberación de energía sobre el mismo
plano de falla. La duración de cada fuente es de 15, 14 y 19 segundos. El proceso de
ruptura se inicia con una lenta liberación de la energía asociada a la primera fuente,
siendo la mayor cantidad de energía liberada por las dos últimas fuentes. La duración
total del proceso de ruptura es de 48 segundos con un momento sísmico escalar de
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Figura 5.1.39. - Modelización de ondas P y SH para el terremoto del 12 de noviembre
de 1996 (sismo 19). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que














El momento sísmico escalar y el radio de fractura han sido obtenidos a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento de 24 registros de onda P y 8 de onda 5.
Dos ejemplos de los espectros calculados para el terremoto del 12 de noviembre, son
presentados en la Figura 5.1.40 y corresponden a las estaciones de PAR (onda P) y
SFUC (onda 5). En los espectros obtenidos se observa que la amplitud de la parte plana
varía entre O.6-2.Ox 1O~ cm-s para la onda P y entre O.6-1.Oxl& cm-s para la onda 5.
Estos valores permiten obtener un momento sísmico escalar medio de 2.9±0.6x1020 Nm
para la onda P y de 4.3±0.9x1020 Nm para la onda 5. Así mismo, los valores de la
frecuencia esquina varía entre 1.0-1.2x10’ Hz para la onda P y entre 0.6-O.9x10’ Hz
para la onda 5 y son equivalentes a radios medios de fractura de 22.3±1.21cm y de
19.4±3.01cm. En el Anexo 1, se adjunta el total de los espectros obtenidos para el
terremoto del 12 de noviembre.
Los resultados obtenidos para el mecanismo focal del terremoto del 12 de
noviembre son presentados en la Tabla 5.1.21, además de los calculados por el CMT. La
orientación del mecanismo focal obtenida a partir de la modelización de ondas de
volumen, varía parcialmente de la calculada a partir de la polaridad de la onda P con
diferencias menores a 6’> para el azimut y el ángulo de deslizamiento de los planos
nodales. Por otro lado, la orientación del mecanismo focal calculada por el CMT (Figura
5.1.5) varía de la obtenida en este estudio con diferencias menores a 13’> para el plano
nodal que buza hacia el Oeste y menor de 16’> para el plano que buza hacia el Este. Estas
diferencias se encuentran dentro de las desviaciones típicas obtenidas a partir de la
polaridad de la onda P. El momento sísmico escalar obtenido en la modelización
(4.4x1020 Nm) y a partir del análisis espectral de ondas 5 (4.3x1020 Nm) son
prácticamente iguales al calculado por el CMT (4.4x1020 Nm); sin embargo, estos
valores son prácticamente el doble del obtenido a partir de los espectros de ondas P
(2.Sx 1020 Nm) y cuya diferencia puede ser atribuida al uso de un modelo de falla
circular para el cálculo de M’>. La profundidad del foco ha sido ajustada en 18 km,
mucho menor que la calculada por el CMT (h=37 1cm). Los cuantiosos daños
ocasionados por el este terremoto indica un foco superficial, por lo que creemos más
realista nuestra solución de h=18 1cm. Los radios medios de fractura permiten estimar











































































Parámetros del mecanismofocal del terremoto del
(sismo 19). Otros ver Tabla 5.1.4.












A: 159±12 77±4 81±25
E: 304±24 16±13 124±34
Modelización Al: 162 75 81










C.M.T. A. 175 64 68
E: 312 33 127
37 4.4
5.1.11.1- Réplicas del terremoto del 12 de noviembre de 1996.
Durante los primeros 3 meses de haberse producido el terremoto del 12 de
noviembre, el NEIC informó sobre la ocurrencia de 82 réplicas con magnitudes mb=3.9
distribuidas en una área de 300 km2 paralela a la línea de costa (Figura 5.1.41). Del total
de estas réplicas, cinco presentaron magnitudes mb=5.4,pero únicamente ha sido
posible calcular el mecanismo focal para tres de ellas debido al registro continuo de
réplicas de menor magnitud que interfieren en el registro. De las réplicas seleccionadas,
dos ocurrieron el 13 de Noviembre y fueron localizadas a 17 km (mb=5.5) y 64 km
(mb=5.5) al Norte y al S-SE del sismo principal. La tercera réplica se produjo el día 14
de Noviembre (mb=5.4) y fue localizada a 24 1cm hacia el NW del sismo principal. En la
Figura 5.1.41 se muestra la distribución epicentral de estas réplicas y en la Tabla 5.1.22






































































Parámetros epicentrales de las tres réplicas del terremoto del 12 de



























La orientación de los mecanismos focales para las tres réplicas fue obtenida a
partirde 28, 25 y 22 lecturas de polaridad de la onda P (Tabla 5.1.23). Las orientaciones
de los planos nodales fueron ajustadas con datos de polaridad de estaciones de Centro y
Sudamérica. Las soluciones corresponden a fallas inversas con uno de los planos
nodales orientado en dirección NNW-SSE y el otro en dirección NW-SE similar a la del
sismo principal (sismo 19) (Figura 5.1.42a). Les planos nodales con buzamiento hacia el
WSW presentan ángulos de 66’>±12’>,68’>±11’> y 69’>±10’>y los que buzan hacia el NE
ángulos de 220±11’>,24’>±13’>y 25’>±14’>.Los ángulos de buzamiento de los planos
nodales varían entre 6’>y 10’> con los obtenidos para el sismo principal (Tabla 5.1.24).
Tabla 5.1.24
Parámetros del mecanismofocal para las tres réplicas del terremoto del 12
de noviembre de 1996 (sismo 19) obtenidos a partir de la polaridad de la
primera llegada de la onda P. <p’>= azimut, S’>= buzamiento, X% ángulo de
























Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal de la primera réplica del terremoto del 12 de noviembre de 1996
(13 de noviembre, 02h 41m). Otros ver Tabla 5.1.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
<PO A’> onda
HRV 3.6 57.2 C P
SDV 12.3 24.1 C P
DRLN 12.9 65.8 C P
SJG 16.3 34.1 C P
PAR 47.3 85.5 C P
DBIC 78.3 73.4 C
DBFB 95.3 26.7 C P
NATB 105.9 32.6 C P
BRSB 109.5 29.5 C P
RSTA 115.6 26.6 C P
CPUP 126.6 20.6 C P
UFRS 127.9 27.2 C P
PLCA 171.1 26.2 C P
VNDA 190.7 82.2 C
PAS 321.2 63.3 C P
PFO 321.8 61.9 C P
CMB 322.9 67.2 C P
TUC 324.8 57.7 C
DUG 329.2 65.4 C P
ANMO 330.1 57.5 C P
CCM 344.9 54.6 C
CLMC 357.3 18.6 C P
PURC 357.6 17.1 C P
SJLC 357.8 17.4 C P
SSPA 357.9 55.2 C P
DIAC 358.4 18.0 C P
AZUC 358.6 18.4 C P
BINY 359.7 56.7 D P
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Tabla 5.1.23
Continuación. Segunda réplica (13 noviembre, 12h 32m)
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
£90 A’> onda
HRV 3A 57.8 C P
SDV 11.4 24.6 C P
DRLN 12.7 66.4 C P
SJO 15.6 34.6 C PC
DBIC 78.0 73.2 C
BDFB 94.1 26.4 C P
NATB 104.9 32.2 C P
TRRB 107.2 31.2 C P
BRSB 108.6 29.0 C PC
CPUP 125.5 20.0 C P
UFRS 127.2 26.6 C P
EH 162.8 38.4 C P
PLCA 171.4 25.5 C P
VNDA 190.6 81.6 C
CMB 322.9 67.9 C P
MLAC 323.5 66.7 C P
TUC 324.8 58.3 C P
DUG 329.2 65.4 C P
FFC 344.3 73.5 C P
CCM 344.8 55.3 C P
PURC 356.8 17.7 C P
SADO 356.9 60.0 D P
SILC 357.0 18.1 C P
SSPA 357.7 55.8 C P
AZUC 357.8 19.0 C P
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Tabla 5.1.23
Continuación. Tercera réplica <¡4 de noviembre, llh 44m).
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
O A’> onda
SDV 12.5 24.1 C P
SJG 16.4 34.0 C P
PAR 47.3 85.5 C P
DBIC 78.3 73.4 C
LTR 84.9 36.9 C P
BDFB 95.4 26.7 C PC
LPAZ 102.4 7.5 C P
NATB 105.9 32.6 C P
BRSB 109.6 29.5 C PC
RSTA 115.6 26.7 C P
CPUP 126.6 20.6 C P
UFRS 127.9 27.3 C P
PLCA 171.0 26.2 C P
PAS 321.2 63.2 C P
PFO 321.8 61.8 C P
MLAC 323.6 66.0 C P
TUC 324.8 57.6 C P
SALC 356.9 17.7 D P
PURC 357.8 17.0 C P
AZUC 358.7 18.3 C P
SSPA 358.0 55.2 C PC




Figura 5.1.42.- a) Mecanismos focales calculados a partir de la distribución de la
polaridad de la primera llegada de la onda P y b) Solución obtenida por el CMT, para
las réplicas del terremoto del 12 de noviembre de 1996 (sismo 19). Se ha representado
el hemisferio inferior de la esfera focal. Los círculos negros y las áreas sombreadas
corresponden a las compresiones y los círculosy áreas blancas a las dilataciones. Ty






Para las réplicas analizadas en el presente estudio, los registros de buena calidad
son mínimos; por lo tanto, los problemas de cobertura azimutal son mayores. Debido a
ello solo se dispuso de 4 registros de velocidad de la onda P para cada réplica. El
modelado de las réplicas se realizó según la rutina seguida para terremotos anteriores
hasta obtener valores mínimos para los RMS de 0.28 para la primera réplica, 0.29 para
la segunda y de 0.27 para la tercera (Figura 5.1.43). Las soluciones obtenidas a partir de
la modelización se presentan en la Figura 5.1.44 y los mecanismos focales corresponden
a fallas inversas con idénticas orientaciones que las obtenidas a partir de la polaridad de
la onda P. Las correlación entre los registros teóricos y observados es buena para las tres
soluciones y el ajuste logrado para las fases pP y sp han permitido tener una buena
estimación de la profundidad del foco.
La función temporal de la fuente sísmica para las tres réplicas es simple y tienen
duraciones de 4, 9 y 3 segundos para la primera, segunda y tercera réplica. El momento
sísmico escalar para la primera réplica es de l.6x10’8 Nm, para la segunda de 2.8x1018
Nm y de 3.2x10” Nm para la tercera. La profundidad para cada uno de los focos ha sido
ajustada en 25,11 y 21km respectivamente
El momento sísmico escalar y el radio de fractura para cada réplica han sido
calculados a partir de los espectros de la amplitud del desplazamiento de la onda P (4
registros de la onda P para la primera réplica y 3 para la segunda y tercera). En la Figura
5.1.45 se presenta seis ejemplos de los espectros calculados a razón de dos para cada
réplica. En los espectros obtenidos se observa que la amplitud de la parte plana varía
entre 5-10x104 cm-s para la primera réplica, entre 5-12x10”~ cm-s para la segunda y
entre 2-5x104 cm-s para la tercera. Estos valores son equivalentes a un momento
sísmico escalar medio de 1.4±0.4x1018Nm para la primera réplica, 1.4±O.4x10’8Nm
para la segunda y de 4.3±O.lxio’~ Nm para la tercera. Los radios medios de fractura
fueron estimados a partir de la frecuencia esquina en 7.2±0.2,8.1±0.6y 5.8±0.3km para
cada una de las tres réplica respectivamente. En el Anexo 1, se adjunta el total de los
espectros obtenidos para cadauna de las réplicas.
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Figura 5.1.43. - Determinación del ángulo de deslizamiento y profundidad del foco
para las tres réplicas del terremoto del 12 de noviembre de 1996 (sismo 19) a partir
de la variación del RMS durante la modelización de ondas de volumen, a) réplica del



















































































































Figura 5.1.44. - Modelización de ondas P para las replicas del terremoto del 12 de
noviembre de 1996 ). En la parte superior de muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que
identifica su posición sobre la esfera focaL a) réplica del 13 de noviembre, 02h41m; b.)
réplica del 13 de noviembre, 12h32m ye.) réplica del 14 de noviembre, 11h44m. Otros
ver Figura 5.1.3.
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Figura 5.1.45. - Espectros de la amplituddel desplazamiento de las ondas P para las
réplicas del terremoto del 12 de noviembre <sismo 19) analizadas en este estudio. a)
réplica del 13 de noviembre, 02h41m; b) réplica del 13 de noviembre de, 12h32m y
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Los resultados obtenidos para el mecanismo focal de las tres réplicas analizadas
en este estudio se presentan en la Tabla 5.1.25, además de las obtenidas por el CMT.
Las orientaciones para el mecanismo focal obtenidas a partir de la polaridad de la onda
P, han permitido ajustar correctamente las formas de onda de los registros utilizados en
el modelado de las tres réplicas. Las soluciones obtenidas por el CMT para la
orientación del mecanismo focal (Figura 5.1 .42b) varían de las obtenidas en este estudio
con diferencias mhimas de 66’> para los ángulos de deslizamiento. Para el azimut y
buzamiento de los planos nodales las diferencias son del orden de 30 y 21’>. La mayor
variación se observa para la orientación del mecanismo focal de la primera réplica, con
diferencias 63’> y 107’> para el azimut y ángulo de deslizamiento del plano nodal que
buza hacia el NE (Figura 5.L42b). La profundidad para el foco de las tres réplicas
fueron correctamente ajustadas en este estudio y difieren de las calculadas por el CMT
en 13 km para la primera réplica, 4 1cm para la segunda y 3 1cm para la tercera. Las
dimensiones del momento sísmico escalar son del mismo orden que las obtenidas por el
CMT, siendo la mayor diferencia observada para la tercera réplica (Tabla 5.1.25). Les
radios medios de fractura han permitido estimar las áreas de ruptura en 160 1cm2 para la
primera réplica, 205 1cm2 para la segunda y 105 1cm2 para la tercera réplica.
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Tabla 5.1.25
Parámetros del mecanismo focal de las réplicas del terremoto del 12 de
noviembre de 1996 <sismo 19). Otros ver Tabla 5.1.4.











A: 315±30 22±11 111±47
B: 157+24 69±10 82±28
Modelización A: 315 22 111





C.M.T. A: 252 23 4
B: 158 88 113
38 1.3
REPLICA-2
A: 317±31 25±14 107±43
E: 156±29 66±12 82±30
Polaridad
OndaP
Modelización A: 317 25 107





C.M.T. A: 296 13 44





A: 3 16±39 24±13 108±35
E: 156±29 .68±11 82±21
Modelización A: 316 24 108





C.M.T. A: 299 29 42
































































Se han seleccionado 7 terremotos ocurridos en Perú entre 1990-1996 con foco a
profundidad intennedia y magnitudes mb=5.8para estudiar su mecanismo focal. De
estos terremotos, uno ocurrió en el mar cerca de la costa central y los restantes están
distribuidos en la región Norte y Sur de Perú (Figura 5.1). La orientación de los
mecanismos focales de estos terremotos fue obtenida a partir de la distribución de la
polaridad de la onda P y sus soluciones gráficas y numéricas se presenta en la Figura
5.2.1 y Tabla 5.2.1. En general, estas soluciones corresponden a mecanismos focales de
tipo normal con píanos nodales orientados en dirección NNW-SSE y buzando ambos 450
aproximadamente (sismos 10 y 12). Para el sismo 8 se obtiene el mismo tipo de
solución, pero con planos nodales orientados en dirección NNE-SSW. Los sismos 6 y 14
presentan un plano nodal cerca de la vertical y el otro casi horizontal orientados en
dirección NNW-SSE aproximadamente: El sismo 11 presenta un plano nodal
prácticamente vertical y orientado en dirección NNW-SSE, mientras que el segundo
plano es casi horizontal y orientado en dirección WSW-ENE. Solo para el terremoto 7,
se ha obtenido un mecanismo focal de desgarre con eje de tensión orientado en dirección
N-S. Las soluciones obtenidas para los sismos 6, 7, 11 y 14 muestran que al menos uno
de los píanos nodales ha sido correctamente ajustado con el uso de lecturas de polaridad
de estaciones de Centro y Sudamérica (Tabla 5.2.1). En general, los planos nodales con
buzamiento hacia el WSW y NNW están menos controlados debido a la falta de lecturas
de polaridad en el extremo Oeste de la esfera focal obteniéndose valores para la
desviación típica menores de 420 para el azimut del plano nodal, 350 para el buzamiento
y 680 para el ángulo de deslizamiento. Así mismo, para todos los mecanismos focales se
obtiene un valor alto para la proporción de aciertos (mayor a 0.95).
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6) 24.05.91 7) 06.07.91 8)13.07.92
Figura 5.2.1. - Mecanismosfocales obtenidos a partir de la distribución de la polaridad
de la primera llegada de la onda P, para los terremotos con foco a profundidad
intermedia analizados en el presente estudio <60.ch=350km). Se ha representado el
hemisferio inferior de la esfera focaL Los círculos negros representan las compresiones
y los blancos las dilataciones. T y P corresponden a los ejes de tensión y presión
respectivamente. En la parte superior de cada mecanismofocaL se indica el niamero de
referencia (Tabla 5.1) y la fecha de cada terremoto <día, mes, año).




Parámetros del mecanismo focal para terremotos con foco a profundidad
intermedio obtenidos a partir de la polaridad de la primera llegada de la onda P.
90= azimut, 50= buzamiento, X~= ángulo de deslizamiento.






6 163±31 25±6 -89±55 343±27 65±7 -90±34 31 0.96
7 221±15 79±14 -178±20 131±15 88±20-11±15 22 0.97
8 19±47 43±8 -88±34 196±39 47±9 -92±46 32 0.96
10 335±32 38±25 -93±58 151±42 52±28 -93±68 27 0.96
11 243±26 19±35 -8±21 340±9 87±5 -109±35 32 0.97
12 155±25 46±8 -91±48 337±26 44±7 -91±22 39 0.97
14 164±26 23±7 -101±41 355±13 67±4 -94±39 50 0.98
Para realizar la modelización de ondas de volumen, los registros de velocidad han
sido integrados a fin de trabajar la señal en desplazamiento. Para generar los registros
teóricos, el modelo de distribución de velocidades con la profundidad corresponde al
utilizado por Orange et al (1984) y Lindo (1993) para el cálculo de los hipocentros de
terremotos de profundidad intermedia ocurridos en la región central y Sur de Perú (Tabla
5.2.2).
Tabla 5.2.2
Modelo de velocidad utilizado para el cálculo de los registros teóricos de



















A continuación, se describe los resultados obtenidos para cada terremoto con
foco a profundidad intermedia siguiendo el orden establecido en la Tabla 5.1.
5.2.2- Terremoto del 24 de mayo de 1991 (mb=6.3).
El epicentro del terremoto del 24 de mayo de 1991 (sismo 6) fue localizado en la
región Sur de Perú y a 75 km al NE de la ciudad de Moquegua (Figura 5.1). La
orientación del mecanismo focal ha sido obtenida a partir de la distribución sobre la
esfera focal de 31 lecturas de polaridad de la onda P (Tabla 5.2.3) y la solución
corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con planos nodales orientados en
dirección NNW-SSE aproximadamente (Figura 5.2.1). Uno de los pianos nodales se
encuentra próximo a la vertical (plano con buzamiento hacia el ENE, 8=650+70) y el otro
casi horizontal (plano con buzamiento al WSW, 8=250±60) y mal controlado debido a la
escasez de estaciones sísmicas que permitan cubrir el extremo Oeste de la esfera focal.
Los valores de la desviación típica para la orientación de este píano son: q=±3V, ¾+60
~=±S5Ó(Tabla 5.2.1).
Los registros seleccionados para realizar la modelización, corresponden a 10
registros de velocidad de la onda P y 6 de la onda SH (Tabla 5.2.3). Los registros de la
onda P se distribuyen sobre toda la esfera focal, característica que permitirá tener mayor
control sobre la orientación de los planos nodales; mientras que para la onda SM los
registros se localizan en el primer y tercer cuadrante de la esfera focal. Para realizar la
modelización de ondas de volumen, se sigue el mismo esquema descrito en el capítulo
5.1, siendo obtenido el mejor ajuste entre los registros observados y teóricos para un
RMS de 0.31 (Figura 5.2.2). La solución final obtenida a partir de la modelización se
presenta en la Figura 5.2.3 y corresponde a un mecanismo focal de tipo normal, con
planos nodales orientados en dirección NNW-SSE buzando uno de los planos 250 hacia
el WSW y el otro 650 hacia el ENE. La correlación entre los registros teóricos y
observados de las ondas P y SH son buenas y los registros de las estaciones de PPT (P) y
RPN (P) (estaciones localizadas en islas del Océano Pacifico) han permitido tener mejor
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Tabla 5.2.3
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 24 de mayo de ¡991 (sismo 6). El asterisco
indica las estaciones usadas en la modelización. C y D indican
compresión y dilatación de la onda P
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
(PO A0 onda
SDV 0.2 25.2 D P
ALE 1.1 98.9 D P
ESK 31.9 91.2 D P
KONO 30.5 99.3 D P
ECH 40.9 94.3 D P
CAY 41.9 28fl C P
SSB 43.1 91.5 ‘ D
TOL 45.3 83.5 D P
MBO 62.9 61.3 C
TAM 64.3 84.1 D
ZOBO 84.9 2.5 C P
SLR 117.0 90.7 D P
SUR 121.5 82.6 D P*,SH*
DRV 191.8 93.9 D P
RPN 246.8 37.7 D
PPT 255.9 74.8 D
KIP 291.2 93.5 D P
SBC 318.0 68.8 D P
PAS 318.6 67.6 D P
SCZ 318.9 71.2 D
PFO 319.2 66.2 D P
ISA 3 19.7 68.8 D P,SH*
CMB 320.6 71.5 D P
UNM 321.1 45.1 D P,SH*
COR . 324.4 77.3 D P
ANMO 326.9 61.4 D P*,SH*
COL 335.1 99.4 D P
CCM 340.8 57.6 D
SCP 353.5 57.4 D P
HRV 359.2 58.7 D P*,SH*
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Figura 5.2.3.- Modelización de ondas P y SHpara el terremoto del 24 de mayo de 1991
(sismo 6). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que
identWca su posición sobre la esfera focaL Otros ver Figura 5.1.3.
Ondas SH
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control sobre el píano nodal que buza hacia el WSW. La perturbación en el registro de la
estación de UNM (SH), podría ser debido a ruido propio de la estación de registro. La
buena correlación obtenidapara las fases pP y sP, ha permitido ajustar la profundidad del
foco.
La función temporal de la fuente sísmica tiene una duración de 8 segundos y
muestra que durante el terremoto la energía se liberó en dos etapas. La segunda etapa se
inicia 3 segundos después de la primera. El momento sísmico escalar total es de 2.4x 1019
Nm. La profundidad del foco ha sido estimada en 121 km. Para el cálculo del momento
sísmico escalar y radio de fractura a partir de los espectros de la amplitud del
desplazamiento, se ha utilizado 13 registros de la onda P y 9 de la ondaS. En la Figura
5.2.4, se presenta dos ejemplos del total de los espectros obtenidos para este terremoto y
corresponden a las estaciones de UNM y TAM. El momento sísmico escaLar obtenido a
partir de los espectros de la onda P varía entre 1.5-3.7x10’9 Nm, siendo su valor medio
igual a 2.2±0.6xío’~ Nm. Igualmente, para la onda 5 el momento sísmico escalar varía
entre 1.9-5.2x1019 Nm y su valor medio correspondiente es de 3.3±1.OxlO’9Nm. Los
radios de fractura han sido estimados a partir de las frecuencias esquina leídas en los
espectros de la onda P y 5 y sus valores medios son de 14.9±0.5km y de 12.9±0.8km
respectivamente. En el Anexo 2 se presenta el total de los espectros obtenidos para el
terremoto del 24 de mayo.
En la Tabla 5.2.4 se presenta los resultados obtenidos para el mecanismo focal
del terremoto deI 24 de mayo. Así mismo, se adjunta los valores calculados por el CMT.
La orientación para el mecanismo focal obtenida en la modelización varía parcialmente
de la calculada a partir dc la polaridad de la onda P. La mayor variación se observa en la
orientación del plano nodal que buza hacia el WSW con diferencias del orden de 9=80,
3=10 y ~=90~ Esta diferencia ha permitido obtener un mejor modelado de los registros
teóricos y observados y un RMS para la solución de 0.31. La orientación del mecanismo
focal obtenida por el CMT (Figura 5.2.5), varía de la calculada en este estudio en la
orientación del plano nodal que buza hacia el WSW con diferencias de 9=420, 370
X=320. Las dimensiones del momento sísmico escalar obtenidas en este estudio a partir



















































































ondas 5 (3.3x1019 Nm) son del mismo orden que la calculada por el CMT (2.lxlO’9
Nm). La profundidad obtenida para el foco es de 121 km, menor en 6km de la calculada
por el CMT (h=127 km). Los valores medios obtenidos para el radio de fractura permite
estimar un área total de ruptura de 607 km2.
Tabla 5.2.4
Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 24 de mayo de 1991 (sismo 6).
90= azimut, 60= buzamiento, >2= ángulo de deslizamiento, M
0= momento sísmico











A: 163±31 25±6 -89±55
B: 342±27 65±7 -90±34











C.M.T. A. 129 34 -110
333 58 -103
127. 2.1
5.2.3- Terremoto del 6 de julio de 1991 (mb=6.2).
El epicentro del terremoto del 6 de julio de 1991 (sismo 7) fue localizado en la
región Sur de Perú a 40km al Oeste de la ciudad de Cuzco (Figura 5.1). Para calcular la
orientación del mecanismo focal a partir de la polaridad de la primera llegada de la onda
P, se dispuso de un total de 23 lecturas distribuidas sobre toda la esfera focal (Tabla
5.2.5) y la solución obtenida corresponde a un mecanismo de desgarre con un plano
nodal orientado en dirección NW-SE (9=1310±150) y el otro en dirección NE-SW
(9=2210+150). El eje de tensión se orienta en dirección N-S (Figura 5.2.1). La
orientación de los planos nodales ha sido correctamente ajustada y se obtiene valores
para la desviación típica de cada parámetro que define la orientación del mecanismo
focal menores a 200 y un porcentaje de aciertos de 0.97 (Tabla 5.2.1).
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6) 24.05.91 7) 06.07.91 8)13.07.92
)
Figura 5.2.5. - Mecanismosfocales obtenidos por el CMTpara los terremotos con foco
a profundidad intermedia analizados en el presente estudio (60ch=350km). Se ha
representado el hemisferio inferior de la esfera focal. El cuadrante en negro representa
las compresiones y el blanco las dilataciones. Otros ver Figura 5.2.1.
(A




Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 6 de julio de 1991 (sismo 7). Otros ver Tabla
5.2.3.
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Para realizar la modelización de ondas de volumen, se ha seleccionado 11
registros de velocidad de la onda P y 6 de la onda SH (Tabla 5.2.5) distribuidos sobre
toda la esfera focal. La rutina de modelado es la misma que se siguió para terremotos
anteriores. La orientación del mecanismo focal obtenida a partir de la polaridad de la
onda P, permitió modelar únicamente los primeros 3 segundos de la señal
correspondiente a un pulso pequeño de la onda P identificado previamente en todos los
registros y obteniéndose un RMS de 0.44 (Figura 5.2.6a). Esta solución preliminar para
la orientación del mecanismo focal, sugiere la existencia de una segunda fuente que
pennita modelar la señal mas allá de los primeros 3 segundos de registro. Para reiniciar
el proceso de modelización, la orientación del mecanismo focal, la profundidad y la
función temporal de la fuente sísmica obtenida para la primera fuente fueron fijadas.
Para la segunda fuente, se considera como orientación preliminar para el mecanismo
focal la obtenida a partir de la polaridad de la onda P; sin embargo, en este caso ningún
parámetro fue fijado. Después de las primeras iteraciones, se observó que los píanos
nodales de la segunda fuente tienden a orientarse en dirección E-W permitiendo obtener
una buena correlación entre los registros teóricos y observados para el total de la señal
modelada con un RMS de 0.42 (Figura 5.2.6b).
La solución final incluye dos fuentes (Figura 5.2.7): la primera presenta un
mecanismo focal de desgarre con igual orientación que el obtenido a partir de la
polaridad de la onda P y la segunda un mecanismo focal de tipo normal con uno de los
planos nodales orientado en dirección WNW-ESE y buzando 460 hacia el NNE y el otro
plano en dirección ENE-WSW con buzamiento de 590 hacia el SSE. Para ambas fuentes,
el eje de tensión se orienta en dirección N-S (0~= 1760, 0==1810).En la Figura 5.2.8 se
presenta un resumen de las pruebas realizadas para modelar el terremoto del 6 de julio.
En la primera línea se presenta 6 registros seleccionados del total utilizado en la
modelización y la solución corresponde a la obtenida en este estudio. En la segunda
línea, se presenta la solución para la primera frente (polaridad de la onda P) y en la
tercera para la segunda fuente. En la segunda línea, se observa un buen ajuste entre los
registros teóricos-observados para el primer impulso de la onda P y SH, siendo el resto
de la señal no modelada. En la tercera línea, la correlación entre los sismogramas
teóricos y observados después de los primeros 3 segundos de registro, es buena para los
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Figura 5.2.6.- Determinación del ángulo de deslizamiento y profundidad del foco para el
primer <a.) y segundo evento <b.) del terremoto del 6 de julio de 1991 (sismo 7), a partir de



















































































































Figura 5.2.7.- Modelización de ondas P y SR para el terremoto del 6 de julio de 1991
(sismo 7). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que
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dos tipos de onda (P y SH). La suma de ambas soluciones, permite obtener la solución
mostrada en la primera línea. La función temporal de la fuente sísmica muestra que el
proceso de rupturadel terremoto del 6 de julio se produjo a causa de dos fuentes simples.
La primera fuente esta formada por un triángulo de 2.5 segundos de duración y momento
sísmico escalar de 2.1x1018 Nm. La segunda fuente es de mayor tamaño y tiene una
duración de 7.5 segundos con un momento sísmico escalar de l.lxlO’9 Nm. La
profundidad estimada para ambas fuentes es de 98 1cm.
El momento sísmico escalar (M
0) y el radio de fractura (r), han sido calculados a
partir de los espectros de la amplitud del desplazamiento de 7 registros de la onda P y 6
de la onda 5. En la Figura 5.2.9 se presenta dos ejemplos de los espéctros obtenidos para
el cálculo de M0 y r correspondientes a las estaciones de UNM y TAM. Los resultados
muestran que los valores del momento sísmico escalar varían entre 3.15.2x 1019 Nm
para la onda P y entre 2.2-5.OxlO’
9 Nm para la onda 5; siendo los valores medios de
3.8±0.9x10’9Nm para la onda P y de 3.3±1.lxlO’9Nm para la onda 5. Del mismo
modo, la longitud del radio de fractura calculada a partir de la frecuencia esquina de los
espectros de ondas P y 5 varía entre 12.4 y 16.5 km, siendo los valores medios de
15.2±0.8km para la onda P y de 14.5±1.21cm para la ondaS. En el Anexo 2 se presenta
el total de los espectros obtenidos para el terremoto del 6 de julio.
Los parámetros obtenidos para el mecanismo focal del terremoto del 6 de julio, se
presentan en la Tabla 5.2.6, además de los calculados por el CMT. La orientación
obtenida para el mecanismo focal a partir de la polaridad de la onda P es la misma que la
calculada para la modelización de la primera fuente. La orientación del mecanismo focal
de la segunda fuente, es similar a la obtenida por el CMT para el terremoto del 6 de julio
(Figura 5.2.5), siendo la mayor diferencia de 80 en la orientación de los planos nodales.
La diferente orientación obtenida en la modelización para las dos fuentes asociadas al
terremoto del 6 de julio (mecanismo focal de tipo desgane y normal), sugiere cierta
incertidumbre para la solución obtenida. En general, los terremotos con foco a
profundidad intermedia presentan formas de onda y fuentes simples; por lo tanto, el
terremoto del 6 de julio podría no ser asociado a la ocurrencia de dos eyentos con foco a








































































considerar que el registro correspondiente a la primera fuente fue producido por un
terremoto con foco a profundidad superficial con mecanismo focal de desgarre similar a
otros terremotos ocurridos en la región Sur de Perú (Suarez et al, 1983; Chinn y Isacks,
1983). Este sismo se habría producido tres segundos antes del terremoto con foco a
profundidad intermedia y mecanismo focal de tipo normal similar al obtenido por el
CMT para el terremoto del 6 de julio y cuyos registros se superponen. Sin embargo, la
profundidad obtenida para el primer evento (h=98 km) es cuestionable, siendo
probablemente mucho más superficial (inferior a 60 1cm). El momento sísmico escalar
obtenido a partir de los espectros de ondas P (3.8x10’9 Nm) y ondas 5 (3.3x10’9 Nm),
son prácticamente el triple del calculado a partir de la modelización (l.lx iO’9 Nm).
Estas diferencias pueden ser debidas a posibles errores en identificación de la parte plana
del espectro (Q
0), además de existir incertidumbre para seleccionar uno de los dos
mecanismos focales para el cálculo del patrón de radiación (mecanismo focal de tipo
desgarre y normal); por lo tanto, puede existir una sobrestimación del momento sísmico
escalar. Por otra parte, al realizar el espectro de ondas P y 5 se ha obtenido el momento
sísmico escalar de los dos eventos, el superficial y el intermedio, siendo considerado
ambos eventos a la misma profundidad. Sin embargo, el momento sísmico escalar
calculado por el CMT para el sismo del 6 de julio (M0=l.8x1019 Nm), es del mismo
orden que el obtenido a partir de la modelización para la segunda fuente (1.1x 1019 Nm).
La profundidad de la segunda fuente ha sido estimada en 98 km, similar a la obtenida por
el CMT (h=106 1cm). Los radios medios de fractura han permitido estimar una área total
de ruptura de 692 1cm2. Finalmente, estos resultados permiten suponer que la solución
encontrada para el segundo evento es responsable del proceso de ruptura del terremoto
del 6 de julio y será la única considerada durante el desarrollo del presente trabajo.
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Tabla 5.2.6
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 6 de julio de 1991 (sismo 7).










A: 221±15 79±14 -178±2
B: 131±15 88±20 -11±1
Modelización Al: 221 84 -174
BU: 131 84 -6
A2: 301 46 -44













C.M.T. A: 303 54 -48
66 53 -132
106 1.8
5.2.4. Terremoto del 13 de julio de 1992 (mb=6.1).
El terremoto del 13 de Julio de 1992 (sismo 8) se produjo en la región Norte de
Perú y su epicentro fue localizado a 230 km al Norte de la ciudad de Moyobamba
(Figura 5.1). La orientación para el mecanismo focal ha sido obtenida a partir de 32
lecturas de polaridad de la onda P (Tabla 5.2.7) y su solución corresponde a un
mecanismo focal de tipo normal con planos nodales orientados en dirección NNE-SSW
y buzando uno de los planos 430±80hacia el ESE y el otro 470±90hacia el WNW (Figura
5.2.1). La falta de datos de polaridad a distancias regionales no permite tener mayor
control sobre la orientación de los planos nodales, obteniéndose valores para la
desviación típica de sus parámetros menores de 470 (Tabla 5.2.1).
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se ha utilizado 9 registros de
la onda P y 4 de la onda SH que no cubren totalmente la esfera focal (Tabla 5.2.7). El
proceso para el modelado, es el mismo que se ha seguido para terremotos anteriores
hasta converger a un valor mínimo para el RMS de 0.51 (Figura 5.2.10). La solución
final se presenta en la Figura 5.2.11 y corresponde a un mecanismo focal de tipo normal
con planos nodales orientados en dirección N-S aproximadamente y buzando ambos 450
166
Tabla 5.2.7
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 13 de julio de 1992 <sismo 8). Otros ver Tabla
5.2.3.

















































































































































































































































































TERREMOTO DEL 13 DE JULIO DE 1992 (mb=6.1)
A: l1Ó/45f/~88o














Figura 5.2.11. - Modelización de ondas P y SR para el terremoto del 13 de Julio de
1992 (sismo 8). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que




























en hacia el Este y Oeste respectivamente. La correlación entre los registros teóricos y
observados para la onda P y SH son buenas y el ajuste obtenido para las fases pP y sP
han permitido realizar una correcta estimación de la profundidad del foco. La función
temporal de la fuente sísmica es simple y esta formada por un triángulo de 4.5 segundos
de duración y momento sísmico escalar de 6.OxlO’8 Nm. La profundidad del foco ha sido
estimada en 107 km (Figura 5.2.10).
El momento sísmico escalar y el radio de fractura fueron calculados a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento de 13 registros de la onda P y 8 de la
ondaS. Dos ejemplos de estos espectros se presenta en la Figura 5.2.12 y corresponden a
las estaciones de HRV (onda P) y COR (onda 5). El momento sísmico escalar medio
calculado a partir de los espectros de la onda P es de 7.0±1.lx 1018 Nm y de 7.3±O.9x1018
Nm para la onda 5. Los radios de fractura han sido calculados a partir de las frecuencias
esquina de los espectros de ondas P y 5, siendo sus valores medios de 9.7±0.4(onda P) y
de 9.5±1.4(ondaS) respectivamente. En el Anexo 2 se presenta el total de los espectros
obtenidos para el terremoto del 13 de julio.
En la Tabla 5.2.8 se presenta el resumen de los resultados obtenidos en este
estudio para el mecanismo focal del terremoto del 13 de julio, además de los calculados
por el CMT. La orientación del mecanismo focal obtenido a partir de la polaridad de la
onda P y modelización de ondas de volumen son similares. La mayor diferencia
corresponde a los azimutes de ambos planos nodales en un rango de 80. Sin embargo,
ambas soluciones son próximas a la calculada por el CMT (Figura 5.2.1) con diferencias
menores a 90 en la orientación de los píanos nodales. Las dimensiones del momento
sísmico escalar obtenido en la modelización (6.OxlO’8 Nm) y a partir del análisis
espectral de ondas P (7.OxlO’8 Nm) y ondas 5 (7.3x10’8 Nm), son del mismo orden y
prácticamente el doble del obtenido por el CMT (3.6xíO’8 Nm). Esta diferencia, puede
ser debida a que se ha utilizando diferentes métodos para el cálculo del mecanismo focal,
además de no contar con una buena cobertura azimutal sobre la esfera focal de las
estaciones utilizadas en la modelización. La profundidad del foco ha sido estimada en
107 km, menor en 8 km al calculado por el CMT (h=1 15 km). Las dimensiones medias











































Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 13 de
8). Otros según la Tabla 5.2.4.










A: 19±47 43±8 -88±34
B: 196±39 47±9 -92±46











C.M.T. A. 21 42 -80
188 48 -98
115 3.6
5.2.6- Terremoto deI 20 de enero de 1994 (mb=5.8).
El terremoto del 20 de enero de 1994 (sismo 10) ocurrió en la región Norte de
Perú y su epicentro fue localizado a 8 km al Oeste de la ciudad de Moyobamba (Figura
5.1). La orientación del mecanismo focal ha sido calculada utilizando 27 lecturas de
polaridad para la onda P distribuidas sobre tres cuadrantes de la esfera focal (Tabla
5.2.9) y la solución corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con planos
nodales orientados en dirección NNW-SSE buzando uno de los planos 380±250hacia el
ENE y el otro 520±280 hacia el WSW (Figura 5.2.1). La orientación de los planos
nodales no está bien controlada debido a la falta de lecturas de polaridad que permitan
cubrir el total de la esfera focal, por lo tanto se obtiene valores altos• para las
desviaciones típicas de cada uno de sus parámetros (azimut, buzamiento y ángulo de
deslizamiento), (1~1=3350±320 8¡=380+250 X
1-93
0+580 92=1510±420,62=520+280 y ?v2=-
930±680(Tabla 5.2.1).
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se utilizaron 8 registros de
onda P y 4 de onda SH distribuidos prácticamente en el primer cuadrante de la esfera
focal (Tabla 5.2.9). Debido a la magnitud moderada de este terremoto (mb=5.8), el
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Tabla 5.2.9
Estaciones utilizadas en el
focal del terremoto del 20
Tabla 5.2.3.
cálculo de la orientación
de enero de 1994 <sismo
del mecanismo
10). Otros ver
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
<¡9 A0 onda
ALE 1.9 88.6 D P
HRV 5.4 48.5 D
SRl 23.9 26.6 D P
ESK 33.4 85.8 D P
SSB 44.3 88.3 D P
PAiB 48.4 80.6 D P
BDFB 110.9 30.0 D P*,SH*
LPAZ 140.2 134 D P
SBC 318.0 56.9 D P
RPV 318.1 55.6 D
BAR 318.2 53.8 D P
CALB 318.4 56.0 C P
RAS 318.7 55.7 D P
SMTC 319.1 53.3 D
PFO 319.3 54.2 D P
VTV 319.6 55.4 D P
ISA 319.9 56.8 D P,SH*
UNM 320.0 33.1 D P
GSC 320.6 55.5 D P*,SH*
CMB 321.0 59.5 D P
MLAC 321.5 58.3 D 1’
TUC 322.0 49.8 D P
COR 325.3 65.2 D P
ANMO 327.8 49.2 D P*,SH*
COL 336.2 87.3 D
FFC 344.2 63.9 D P
CCM 344.3 45.8 D
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número de registros seleccionados solo permiten cubrir de manera puntual dos
cuadrantes de la esfera focal, siendo la estación de BDFB, localiza de manera aislada en
el tercer cuadrante, la que permitirá tener control parcial sobre la orientación del plano
nodal que buza hacia el ENE. Para realizar la modelización del terremoto del 20 de enero
se utiliza registros en velocidad y se sigue el mismo esquema utilizado para terremotos
anteriores hasta obtener un valor mínimo para el RMS de 0.65 (Figura 5.2.13). La
solución final se presenta en la Figura 5.2.14 y corresponde a un mecanismo focal de
tipo normal con planos nodales orientados en dirección NNW-SSE buzando ambos 390 y
520 hacia el ENE y WSW respectivamente. La correlación entre los registros teóricos y
observados de la onda P y SH son buenas, principalmente para las fases pP, sP y sS que
han permitido ajustar la profundidad del foco (Figura 5.2.13). La función temporal de la
fuente sísmica es simple y esta formada por un triángulo con una duración de 1.5
segundos y momento sísmico escalar de 3.9x10~ Nm. La profundidad dél foco ha sido
correctamente ajustada en 107 km.
Las dimensiones del momento sísmico escalar y el radio de fractura han sido
obtenidas a partir de los espectros de la amplitud del desplazamiento de 11 registros de
la onda P. Dos ejemplos de estos espectros se presenta en la Figura 5.2.15 y
corresponden a las estaciones de UNM y COL. El momento sísmico escalar obtenido a
partir de los espectros varía entre 4.2-6.Sx 1O~~ Nm, siendo su valor medio de
5.3±0.8x10”Nm. Así mismo, se observa valores para la frecuencia esquina entre 5.5-
6.OxlO1 Hz proporcional a un radio medio de fractura de 5.1±0.5km. En el Anexo 2, se
adjunta el total de los espectros obtenidos para el terremoto del 20 de enero.
El resumen de los resultados obtenidos para el mecanismo focal del terremoto del
20 de enero se presenta en la Tabla 5.2.10, además de los calculados por el CMT. La
orientación del mecanismo focal obtenida en la modelización de ondas de volumen,
presenta similar orientación que la calculada a partir de la polaridad de la onda P. La
mayor variación se observa en la orientación del plano nodal que buza hacia el ENE con
una diferencia de 70 para su azimut. La orientación del mecanismo focal obtenido por el
CMT (Figura 5.2.5), difiere de las obtenidas en este estudio en 90 para el azimut del











































































































































Figura 5.2.14.- Modelización de ondas P y SR para el terremoto del 20 de enero de
1994 (sismo 10). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
velocidad y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que





























































mecanismo focal, se encuentran dentro los valores de la desviación típica calculados a
partir de la polaridad de la onda P. La dimensión del momento sísmico escalar calculado
en la modelización (3.9x10’7 Nm), es del mismo orden que el obtenido a partir de los
espectros de la onda P (5.3x10” Nm) y ambos valores son proporcionales al estimado
por el CMT (4.6x10’7 Nm). Estos resultados muestran que el momento sísmico para el
terremoto del 20 de enero se encuentra entre rangos de 3-5x íO’7 Nm. La profundidad del
foco ha sido ajustada a partir de la modelización en 107 1cm, menor en 9 km de la
calculada por el CMT (h=126 km). El radio medio de fractura obtenido a partir de los
espectros de ondas P, permite estimar una área de ruptura de 82 1cm2.
Tabla 5.2.10
Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 20 de
JO.>. Otros ver Tabla 5.2.4.














A: 335±32 38±25 -93±58
B: 151±42 52±28 -93±68






C.M.T. A: 351 35 -101
B: 158 56 -97
126 4.6
5.2.7- Terremoto del 12 de diciembre de 1994 (mb=5.9).
El terremoto del 12 de diciembre de 1994 (sismo 11) ocurrió en la región Sur
cerca del límite fronterizo entre Perú-Chile y su epicentro fue localizado a 90 km al NE
de la ciudad de Tacna (Figura 5.1). La orientación del mecanismo focal ha sido calculada
a partir de 32 lecturas de polaridad de la onda P (Tabla 5.2.11) y la solución obtenida
corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con planos nodales orientados en
dirección NNW-SSE y WSW-ENE. El plano nodal orientado en dirección NNW-SSE es
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Tabla 5.2.11
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 12 de diciembre de 1994 (sismo 11). Otros ver
Tabla 5.2.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A0 onda
SJG 5.6 35.5 C P
KOG 37.9 28.0 C P
PAB 45.0 83.1 C P
MBO 61.9 60.8 C P
TAM 63.8 83.6 C P*,SH*
DBIC 75.2 68.3 C P
BOCA 84.5 89.6 D P
ASCN 87.3 54.5 D
BDFB 88.1 20.7 D P
TSUM 107.5 81.8 C
LBTB 115.2 87.3 C P
BOSA 118.5 85.9 D P
SUR 121.1 81.2 D P
PMSA 176.7 47.4 D
SPA 180.0 72.6 D P
PLCA 181.8 23.2 D P
RPN 248.2 37.8 D
RAR 249.7 83.9 D P
RPV 317.8 68.9 D P
PAS 318.2 69.1 D
SCZ 318.5 72.7 D P*,SH*
DOR 318.5 68.0 D P
OLA 319.3 66.3 D P
GSC 319.9 68.9 D
CMB 320.2 72.9 C P*,SH*
UNM 320.5 46.5 D P
COR 324.0 78.7 D P
ANMO 326.3 62.8 C
BOCO 348.3 22.3 D P
SDV 357.7 26.2 C P
HRV 358.3 59.7 C P
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prácticamente vertical (870±50) y está mejor controlado por las lecturas de polaridad de
estaciones de Centro y Sudamérica. El segundo píano nodal con buzamiento hacia el
NNW, está cerca de la horizontal (8=190±350) y menos controlado debido a la falta de
datos de polaridad al Norte y al Oeste de la esfera focal (Tabla 5.2.1). Este último plano
nodal, presenta valores altos para las desviaciones típicas de su azimut (9=2430±260),
buzamiento (8=190+350) y ángulo de deslizamiento (A.=-80+210).
Para realizar la modelización del terremoto del 12 de Diciembre, se seleccionaron
10 registros de velocidad de la onda P y 3 de la onda SH (Tabla 5.2.11). Los registros de
la onda P, a diferencia de los de la onda SH, se distribuyen sobre toda la esfera focal lo
que facilitará el control sobre la orientación de los planos nodales. Para el proceso de
modelado se hace uso del esquema descrito anteriormente hasta obtener un valor mínimo
para el RMS de 0.50 (Figura 5.2.16). La solución final se presenta en la Figura 5.2.17 y
corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con idéntica orientación a la obtenida
a partir de la polaridad de la onda P. La correlación entre los registros teóricos y
observados de las ondas P y SH es buena, especialmente para las fases pP, sP y sS que
permiten ajustar la profundidad del foco. La función temporal de la fuente sísmica es
simple y está formada por un triángulo con una duración de 2 segundos y momento
sísmico escalar de 1.7x10’8. La profundidad del foco ha sido correctamente ajustada en
152km.
El momento sísmico escalar y el radio de fractura, han sido calculados a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento de 10 registros de la onda P. En la
Figura 5.2.18 se presenta dos ejemplos de los espectros obtenidos para el terremoto del
12 de diciembre y corresponden a las estaciones de DOR y ASCN. Los valores obtenidos
para el momento sísmico escalar varían dentro de un rango de l.3-4.9x10’8 Nm, siendo
su valor medio igual a 3.2±1.OxlO’8Nm. Así mismo, se ha obtenido valores para la
frecuencia esquina entre 2.8-4xl0~1 Hz equivalentes a un radio medio de fractura de
8.6±1.2km. En el Anexo 2 se presenta el total de los espectros obtenidos para el









































































































































Figura 5.2.17.- Modelización de ondas P y 51-1 para el terremoto del 12 de diciembre de
1994 (sismo 11). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que




















































































Los resultados obtenidos para el mecanismo focal del terremoto del 12 de
diciembre son presentados en la Tabla 5.2.12. Así mismo, se adjunta los calculados por
el CMT. La orientación para el mecanismo focal obtenido a partir de la modelización es
idéntica a la calculada desde la polaridad de la onda P. La orientación del mecanismo
focal calculada por el CMT (Figura 5.2.5), varía de la obtenida en este estudio en la
orientación del plano nodal que buza hacia el NNW con diferencias del orden de 190
para el azimut, l0~ para el buzamiento y de 240 para el ángulo de deslizamiento. Para el
plano nodal orientado en dirección NNW-SSE, las diferencias son menores, 9=20, 5=130
y X=60. Estas diferencias se encuentran dentro del rango de las desviaciones típicas
obtenidas para la orientación del mecanismo focal. El momento sísmico escalar obtenido
a partir de la modelización (l.7x 1018 Nm) es prácticamente la mitad del obtenido a partir
de los espectros de la onda P (3.2x 1018 Nm), siendo estas diferencias atribuidas a
posibles incertidumbres en la correcta lectura de la parte plana de los espectros. Sin
embargo, el momento sísmico medio obtenido es este estudio (2.4x10’7 Nm> es del
mismo orden que el calculado por el CMT (2.6x1018 Nm). La profundidad del foco ha
sido ajustada en 152 1cm, menor en 9 km al calculado por el CMT (h=161 km). Las
dimensiones medias del radio de fractura, permite estimar una área total de ruptura de
2230km.
Tabla 5.2.12
Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 12 de diciembre de 1994 (sismo










A: 243±26 19±35 -8±21
B: 340±9 87±5 -109±3







A: 224 30 -33
B: 343 74 -116
161 2.6
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5.2.8- Terremoto del 2 de mayo de 1995 (mb=6.5).
El terremoto del 2 de mayo de 1995 (sismo 12), se produjo en la región Norte de
Perú y fue localizado a 240 km al Norte de la ciudad de Moyobamba (Figura 5.1). La
orientación del mecanismo focal fue obtenida a partir de 39 lecturas de polaridad de la
onda P (Tabla 5.2.13) y su solución corresponde a un mecanismo focal de tipo normal
con planos nodales orientados en dirección NNW-SSE, buzando uno de los planos
460±80hacia el WSW y el otro 440±70 hacia el ENE. La orientación de ambos planos
nodales está relativamente bien controlada debido a que se contó con lecturas de
polaridad de estaciones de Centro y Sudamérica con valores para la desviación típica de
cada parámetro del orden de 9=1550+250, a=460±80 ~=~9lo±48Ó para el píano con
buzamiento hacia el ENE y de 9=3370±260,5440~70 X=-910±520para el plano que
buza hacia el WSW (Tabla 5.2.1).
Para la modelización de ondas de volumen, se ha seleccionado 10 registros de
velocidad de la onda P y 7 de la onda Sil (Tabla 5.2.13). Los registros de la onda P y SH
se distribuyen sobre el primer, segundo y tercer cuadrante de la esfera focal, permitiendo
tener mejor control sobre la orientación de los planos nodales durante la modelización.
El proceso de modelado se realiza siguiendo el procedimiento empleado para terremotos
anteriores hasta alcanzar un valor para el RMS de 0.30 (Figura 5.2.19). La solución final
se presenta en la Figura 5.2.20 y corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con
planos nodales orientados en dirección NNW-SSE y N-S aproximadamente. Los planos
nodales buzan con ángulos de 390 hacia el Este y 530 hacia el WSW respectivamente.
Las formas de onda de los registros teóricos y observados para las ondas P y SH están
bien correlacionadas, especialmente para las fases pP y sP que han permitido ajustar la
profundidad del foco. Los registros de las estaciones de DBIC (P) y ASCN (P)
localizadas a similar distancia epicentral (A=620 y 720) y azimut (9=820 y 970) presentan
complejidades que pueden ser atribuidas al mido propio de cada estación de registro. La
función temporal de la fuente sísmica tiene una duración de 7 segundos y muestra la
ocurrencia de al menos 2 puntos de liberación de energía durante el proceso de la
ruptura. El momento sísmico escalar total es de l.3x10’9 Nm y la profundidad del foco
ha sido estimada en 110 km.
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Tabla 5.2.13
Estaciones utilizadas en el
focal del terremoto del 2
5~ 2.3.
cálculo de la
de mayo de 1995
orientación del mecanismo
(sismo 12). Otros ver Tabla


































































































































































































































































































































































Figura 5.2.20.- Modelización de ondas P y SR para el terremoto del 2 de mayo de 1995
(sismo 12). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que





























El momento sísmico escalar y el radio de fractura han sido calculados a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento de 18 registros de la onda P y 12 de la
onda S. En la Figura 5.2.21 se presenta dos ejemplos de los espectros utilizados en el
cálculo de estos parámetros y corresponden a las estaciones de SRC y COL (onda P). En
los espectros se observa que el momento sísmico escalar obtenido a partir de la onda P
varía entre 0.7-3.lxlO’9 Nm, siendo su valor medio de l.4±0.5x1019 Nm. Los momentos
sísmicos escalares calculados a partir de la onda S para cada estación, son mayores que
los de la onda P y varían entre l.l-4.8x10’9 Nm con un valor medio de 3.3±l.3x10’9
Nm. Del mismo modo, se observa que las frecuencias esquina para la onda P oscilan
entre 2.0-2.6x10’ Hz y para la onda 5 entre 1.l-l.4x10” Hz. Estos valores permiten
calcular radios medios de fractura de 13.3±0.81cm y 11.6±1.01cm para la onda P y S
respectivamente. En el Anexo 2, se adjunta el total de los espectros elaborados para el
cálculo del momento sísmico escalar y radio de fractura para el terremoto del 24 de
mayo.
La orientación del mecanismo focal obtenida a partir de la modelización de ondas
de volumen es similar a la calculada a partir de la polaridad de la onda P, la mayor
variación se observa para el plano nodal que buza en dirección ENE con diferencias del
orden de ~= 160, 540 y X=150; sin embargo, estas diferencias se encuentran dentro de los
rangos de error obtenido para la orientación del mecanismo focal (Tabla 5.2.14). La
solución obtenida para la orientación el mecanismo focal a partir de la modelización de
ondas de volumen, es próxima a la calculada por el CMT (Figura 5.2.5) con diferencias
menores a 110 para el azimut, 50 para el buzamiento y ángulo de deslizamiento de ambos
planos nodales. El momento sísmico escalar calculado en la modelización de ondas de
volumen (1.3x10’9 Nm) y a partir de los espectros de la onda P (l.5x10’9 Nm), es similar
al calculado por el CMT (1 .3x io’~ Nm). La profundidad del foco ha sido correctamente
ajustada en 110 1cm, menor en 3 1cm a la calculada por el CMT (113 km). Las














































Parámetros del mecanismo focal del terremoto del 2 de mayo de 1995 (sismo










A: 155±25 46±8 -91±48
B: 337±26 44±7 -91±22
Modelización A: 153 53 -103





C.M.T. A: 148 55 -98
342 36 -101
113 1.3
5.2.9- Terremoto del 23 de septiembre de 1995 (mb=6.O).
El terremoto del 23 de septiembre de 1995 (sismo 14) se produjo en el mar frente
a la costa central de Perú y su epicentro fue localizado a 110 1cm al >4W de la ciudad de
Huacho (Figura 5.1). Para calcular la orientación del mecanismo focal a partir de la
polaridad de la onda P, se dispone de un número mayor de datos (50 lecturas de
polaridad) debido al incremento de las estaciones durante los últimos aflos (Tabla
5.2.15). La solución obtenida corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con
planos nodales orientados en dirección N-S y NNW-SSE respectivamente. El plano
nodal con buzamiento hacia el Este está mejor controlado por la presencia de un mayor
número de lecturas de polaridad (6=670+40) y con valores para la desviación típica del
orden de 130 para. su azimut, 40 para el buzamiento y 290 para el ángulo de
deslizamiento; mientras que el plano nodal que buza hacia el WSW está menos
controlado y presenta valores mayores para la desviación típica de su azimut (260>,
buzamiento (70) y ángulo de deslizamiento (410) (Tabla 5.2.1).
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se ha seleccionado 11
registros de velocidad de la onda P y 6 de la onda SH (Tabla 5.2.15). Los registros de la
onda P están mejor distribuidos sobre la esfera focal en comparación con las ondas 8,
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Tabla 5.2.15
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 23 de setiembre de 1995 (sismo 14). Otros ver
Tabla 5.2.3.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
<¡9 A0 onda
SSPA 0.7 51.0 D P
ALE 2.1 93.3 D P
RINY 2.4 52.6 D P
HRV 6.5 53.3 D
BOCO 16.5 15.8 C P
SDV 22.4 20.9 C P
SRI 23.3 31.1 D P*,SH*
ESK 33.6 90.5 D P
ORFO 40.9 97.9 D P
SSB 44.5 92.7 D P
PAB 48.3 84.8 D P
KOG 59.7 30.2 C P*,SH*
TAM 66.6 88.7 D P*,SH*
MEO 68.9 65.9 D P
ASCN 93.5 63.3 C P
RDFB 102.7 30.1 C
SHiEL 103.2 70.7 C P
TSUM 109.9 92.2 D P
LBTB 117.3 98.1 C P
LPAZ 119.8 11.6 C P
PMSA 172.4 54.9 D P
PLCA 168.0 30.7 D P,SH*
SSPA 180.0 51.0 D
SBA 191.1 84.6 D
DRV 194.5 97.8 D P
MSVF 249.9 99.2 D P
RAR 250.4 78.1 D P
PPT 255.2 68.8 D
AH 255.8 90.5 D P




Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A0 onda
BAR 321.3 564 D P
USC 321.4 58.3 D P
PAS 321.6 58.3 D P
SCZ 321.7 61.9 D P
DOR 321.9 57.2 D P
SMTC 322.2 56.0 D P
PFO 322.3 56.9 D P
VTV 322.5 58.1 D P
OLA 322.9 55.5 D
cISC 323.4 58.3 D P
CMB 323.5 62.2 D P,SH*
MLAC 324.1 61.1 D P
NEE 324.6 56.6 D P
TUC 325.4 52.6 D P
UNM 326.1 35.9 D P
COL 336.5 91.0 D P
HKT 338.1 43.7 D
JTS 342.9 21.8 D P
FFC 345.6 68.1 D P*,SH*
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que solo cubren los dos primeros cuadrantes a excepción de la estación de PLCA
localizada en el tercer cuadrante. El proceso de modelado se realiza según el
procedimiento seguido para terremotos anteriores hasta lograr tener un valor para el
RMS de 0.41 (Figura 5.2.22). La solución final se presenta en la Figura 5.2.23 y
corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con uno de los píanos nodales
próximo a la vertical (plano nodal con buzamiento hacia el Este, 5=690) y orientado en
dirección N-S, mientras que el segundo plano es más horizontal (plano con buzamiento
hacia el WSW, 5=230) y orientado en dirección NNW-SSE. La correlación entre los
sismogramas teóricos y observados de la onda P y Sil son buenas y las fases pP y sP han
permitido obtener una buena estimación de la profundidad del foco. La función temporal
de la fuente sísmica es simple y esta formada por un triángulo con una duración de 5
segundos y momento sísmico escalar de 3.2x10’8 Nm. La profundidad del foco ha sido
calculada en 71 1cm.
El momento sísmico escalar y el radio de fractura han sido calculados a partir de
los espectros de la amplitud del desplazamiento de 15 registros de la onda P. Los
espectros de las estaciones de PFO y FFC se muestra como ejemplo del total obtenido
para el terremoto deI 23 de setiembre (Figura 5.2.24). El valor medio calculado para el
momento sísmico escalar es de 5.2±0.6x1018 Nm y el radio medio de fractura ha sido
estimado en 10.6±1.3km. En el Anexo 2, se adjunta el total de las soluciones ‘obtenidas
a partir del análisis espectral de ondas de volumen para el terremoto del 23 de
septiembre.
El resumen de los resultados obtenidos en este estudio y por el CMT para el
mecanismo focal del terremoto del 23 de septiembre se presenta en la Tabla 5.2.16. La
orientación del mecanismo focal obtenido a partir de la modelización de ondas de
volumen y polaridad de la onda P, difieren en la orientación del píano nodal que buza
hacia el WSW con diferencias de 9=130 y X=120 para su azimut y ángulo de
deslizamiento respectivamente. Para el plano nodal que buza hacia el Este, las
diferencias en su orientación son menores a 50; sin embargo, estas diferencias se
encuentran dentro de los rangos de la desviación típica obtenidas para la orientación del



























































































































Figura 5.2.23. - Modelización de ondas P y SR para el terremoto del 23 de setiembre de
1995 (sismo 14% En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que























































































el mecanismo focal obtenida por el CMT para el terremoto del 23 de septiembre, varía
de la calculada en este estudio en la orientación del plano nodal que buza hacia el WSW
con diferencias de 360 para el azimut, 30 para el buzamiento y 320 para el ángulo de
deslizamiento. Del mismo modo, estas variaciones en la orientación del mecanismo focal
se encuentran dentro de los rangos de las desviaciones típicas (Tabla 5.2.16). El
momento sísmico escalar calculado a partir de la modelización (3.2x 1018 Nm) es casi la
mitad del obtenido a partir de los espectros de la onda P (5.lx íO’8 Nm); sin embargo,
este último es igual al calculado por el CMT (5.8x 1018 Nm). Estas diferencias pueden ser
atribuidas a los diferentes métodos utilizados para el cálculo del mecanismo focal del
terremoto del 23 de septiembre. La profundidad del foco ha sido correctamente ajustada
en 71 km, siendo similar a la calculada por el CMT (73 km). El radio medio de fractura
ha permitido estimar una área total de ruptura de 353 km2.
Tabla 5.2.16
Parámétros del mecanismo focal del terremoto del 23
(sismo 14). Otros ver Tabla 5.2.4.










A: 164±26 23±7 -101±41
R: 355±13 67±4 -94±5






C.M.T. A: 187 20 -81





Como representantes de los sismos con foco profundo se han seleccionado dos
terremotos (mb>6.0) ocurridos en Perú durante el periodo 1990-1996 y su localización
se muestra en la Figura 5.1 y Tabla 5.1. El terremoto ocurrido el 17 de octubre de 1990
(sismo 3) se localiza en el extremo Sur del limite fronterizo entre Perú-Rrasil y el
terremoto del 10 de enero de 1994 cerca de la frontera Peró-Rolivia (sismo 9). La
orientación de los mecanismos focales fue determinada a partir de la distribución de la
polaridad de la primera llegada de la onda P, se presenta en la Figura 5.3. la y sus
valores numéricos en la Tabla 5.3.1. Estas soluciones corresponden a mecanismos
focales de tipo normal con planos nodales orientados en dirección NNW-SSE buzando
ambos 450 aproximadamente para el sismo 3; mientras que el sismo 9 presenta uno de
los planos nodales cerca de la vertical y el otro casi horizontal orientados en dirección
E-W. La orientación del mecanismo focal del sismo 9 fue mejor controlado debido al
uso de un número mayor de lecturas de polaridad obtenidas de estaciones de
Sudamérica; sin embargo, para ambos terremotos se obtiene un porcentaje de aciertos
mayor a 0.95.
Para el modelado de los dos terremotos con foco profundo, se sigue el mismo
procedimiento que para terremotos con foco a profundidad superficial e intermedia
(capítulos 5.1.1 y 5.1.2). Para el cálculo de los sismogramas teóricos, el modelo de
distribución de velocidades con la profundidad utilizado corresponde al descrito por
Orange et al (1984) y Lindo (1993). Este modelo de velocidades ha sido presentado en
la Tabla 5.2.2 y ha permitido ajustar la profundidad del foco para ambos terremotos. Así
mismo, los registros de los terremotos en la componente vertical de banda ancha, son






Figura 5.3.1. - Mecanismos focales calculados para los terremotos con foco profundo
analizados en el presente estudio (h.>350 km). Se ha representado el hemisferio inferior
de la esfera focaL En la parte superior de cada mecanismo focal, se indica el namero
de referencia (Tabla 5.1) y la fecha de cada terremoto (día, mes, año), a) A partir de la
primera llegada de la onda P. Los círculos negros representan las compresiones y los
blancos a las dilataciones. T y P corresponden a los ejes de tensión y presión
respectivamente. b) A partir de los parámetros del CMT. El cuadrante negro representa
las compresiones y el blanco las dilataciones.
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pulso de la forma de onda de las fases P, pP y sP, según la expresión 2.8 (capítulo 2). La
amplitud de la forma de onda es corregida por el patrón de radiación (9?), por el factor
de expansión geométrica (g(A)) y por el coeficiente de corrección en la superficie libre
(Ci0). El Patrón de radiación corresponde a la orientación del mecanismo focal obtenido
en la modelización para cada terremoto. Los términos g(A) y Ci0 son obtenidosa partir
de las ecuaciones 2.3 y 2.4 del capítulo 2. Para el cálculo del momento sísmico escalar y
radio de fractura a partir de los espectros de ondas de volumen, además de las ondas P y
5 se incluyen los espectros de las ondas pP y sP. El total de los espectros elaborados
para cada terremoto se presenta en el Anexo 3, así como una tabla con los valores de sus
parámetros.
Tabla 5.3.1
Parámetros del mecanismo focal para terremotos con foco profundo
obtenido a partir de la polaridad de la primera llegada de la onda P.
90= azimut, 50= buzamiento, X
0= ángulo de deslizamiento.















A continuación se describen los resultados obtenidos para cada terremoto,
siguiendo el orden establecido en la Tabla 5.1.
5.3.2.- Terremoto deI 17 de octubre de 1990 (mb=6.7).
El terremoto del 17 de octubre de 1990 (sismo 3), se produjo cerca del límite
fronterizo entre Perú-Brasil y su epicentro fue localizado a 250 km al >4W de la ciudad
de Puerto Maldonado (Figura 5.1). La orientación del mecanismo focal fue obtenida a
partir de 26 lecturas de polaridad de la onda P (Tabla 5.3.2) y la solución corresponde a

















Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 17 de octubre de 1990 (sismo 3). Los
asteriscos indican las estaciones usadas en la modelización. C y D
indican compresión y dilatación de la onda P.
Estación Azimut Distancia Polaridad Tipo de
A0 onda
GDH 6.1 80.9 D P*,SH*
KONO 30.1 94.5 D P
ESK 31.9 86.6 D
GRFO 40.1 93.1 D P
SSR 43.1 87.6 D
TOL 45.9 79.7 D P*,SH*
CAY 50.2 24.2 C P
MIRO 65.8 59.0 D P*,SH*
BCAO 85.5 90.1 D P
SLR 116.8 93.3 D P
DRV 191.9 99.3 D P
SNZO 224.2 99.9 D P
PPT 254.5 76.2 D P
KW 291.4 91.4 D P
PAS 317.0 63.5 D
PFO 317.5 62.1 D P
SCZ 317.5 67.1 D P
cISC 318.8 63.3 D P
CMB 3 19.3 67.3 D
COR 323.6 72.8 D P
ANMO 325.1 56.8 D
LON 326.1 73.3 D P*,SH*
COL 335.4 94.4 D P
SCP 353.2 51.9 D P*,SH*
HRV 359.3 53.2 D
WFM 359.3 53.3 D P
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SSE buzando uno de los planos 400±70hacia el ENE y el otro 50?+8~ hacia el WSW
(Figura 5.3.1a). La distribución de las lecturas de polaridad sobre la esfera focal, no
facilita el control sobre la orientación de los planos nodales obteniéndose altos valores
para la desviación típica del azimut y del ángulo de deslizamiento para cada plano
nodal, 91=3250±470, ~C,=990±92o; 92=1580±29y h~82+73 (Tabla 5.3.1).
Para realizar la modelización del terremoto del 17 de Octubre, se ha
seleccionado 10 registros de velocidad de la onda P y 6 de la onda Sil distribuidos en el
primer y segundo cuadrante de laesfera focal (Tabla 5.3.2). A pesar de la magnitud
elevada del terremoto (mb=6.7), se observa la falta de registros que permitan cubrir el
total de la esfera focal debido a que durante el año de 1990 el número de estaciones
sísmicas digitales era mínimo. A fin de realizar el modelado del terremoto, se procede a
seguir el esquema descrito en el capitulo 5.1 y que fue aplicado a terremotos con foco a
profundidad superficial e intermedia. Este procedimiento permitió obtener un RMS para
el ajuste entre los registros teóricos y observados de 0.56 (Figura 5.3.2). La solución
final se presenta en la Figura 5.3.3 y corresponde a un mecanismo focal de tipo normal
con planos nodales orientados en dirección N-S aproximadamente. Uno de los planos
buza 380 hacia el Este y el otro 520 hacia el Oeste respectivamente. En la Figura 5.3.3,
se observa que las fases P, Sil directas y principalmente las fases pP, sP, sS (fases de
profundidad) son bien correlacionadas permitiendo ajustar correctamente la profundidad
del foco. Para terremotos con foco profundo, a diferencia de los terremotos con foco
superficial, el registro de la llegada de las fases PcP y ScS se observa en estaciones
localizadas a distancias epicentrales mayores a 500 aproximadamente. La presencia de
estas fases es muy notoria en algunos registros del terremoto del 17 de octubre (HRV,
PAS, ANMO, SCP, CMB, etc); sin embargo no son consideradas por el algoritmo de
modelización y no son modeladas debido a que no intervienen en el cálculo del
mecanismo focal utilizando esta metodología. La función temporal de la fuente sísmica
es simple y tiene una duración de 6 segundos. El momento sísmico escalar es de
4.lxlO’9 Nm y la profundidad del foco ha sido ajustada en 612 km.
Una vez conocida la orientación y la profundidad de la fuente sísmica, se



























































































































































Figura 5.3.3. - Modelización de ondas P y SR para el terremoto del 17 de octubre de
1990 (sismo 3). En la parte superior se muestra los sismogramas observados en
desplazamiento y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que



























pulsos en desplazamiento de las fases P y pP (9 registros de la onda P y 8 de la onda
pP). Las formas de onda obtenidas después de realizar las correcciones respectivas (9?,
g(A), Ci0) se muestra en la Figura 5.3.4. El análisis de las formas de onda permite
confirmar el proceso simple de la ruptura del terremoto del 17 de Octubre. Los pulsos
tienen una duración media de 5.5±0.1segundos, proporcional a la duración de la
función temporal de la fuente sísmica (Figura 5.3.3). Los valores medios obtenidos para
el momento sísmico escalar son de 2.8±0.3x10’
9Nm para la onda P y de 1.8±0.2x10’9
Nm para la onda pP (Tabla 5.3.3).
Así mismo, el momento sísmico escalar y el radio de fractura, han sido
calculados a partir de los espectros de la amplitud del desplazamiento de 11 registros de
la onda P y 9 de la onda pP. En la Figura 5.3.5, se presenta dos ejemplos del total de los
espectros obtenidos para el terremoto del 17 de octubre y corresponden a las estaciones
de SSB y ANMO. En los espectros obtenidos se observa que la amplitud de la parte
plana varía entre 1-6x10~3 cm-s para la onda P, proporcionales a un momento sísmico
escalar medio de 2.2±0.Sxio’9. Igualmente, para la onda pP la amplitud de la parte plana
del espectro presenta valores entre 3-6xl0~3 cm-s equivalentes a un valor medio para el
momento sísmico escalar es de 2.1±O.4x10’9Nm. La frecuencia esquina varía en un
rango de 2.2-2.7x10’ Hz para la onda P y entre 2-2.SxlO’2 Hz para la onda pP,
proporcionales a radios medios de fractura de 15.2±1.2 km y 17.8±1.1 km
respectivamente. En el Anexo 3, se adjunta el total de los espectros obtenidos para el
terremoto del 17 de octubre.
La orientación del mecanismo focal obtenido a partir de la modelización de
ondas de volumen es aproximadamente igual a la calculada a partir de la polaridad de la
onda P, se observa diferencias máximas de 250 en el azimut del plano nodal que buza
hacia el Este, 20 para el buzamiento y 90 para el ángulo de deslizamiento (Tabla 5.3.4).
La orientación del mecanismo focal obtenido por el CMT (Figura 5.3.lb) se diferencia
de la calculada en la modelización, en el ángulo del buzamiento de ambos planos
nodales con diferencias de 40, Estas diferencias en la orientación del mecanismo focal
pueden ser debidas a la falta de un número mayor de datos que permitan cubrir toda la


































































































































































































Parámetros de la fuente obtenidos a partir del área encerrada
bajo los pulso de onda P y pP para el terremoto del 17 de
octubre de 1990 (sismo 3).
A= área del pulso de la onda, M0 momento sísmico escalar.
Estación Distancia Azimut A.
0) 0 (xlO’2 cm.s xlO’9 Nm
ONDA-P
HRV 53.2 359.2 0.0122 3.6
WFM 53.3 359.3 0.5 159 1.5
A.NMO 56.8 325.0 0.6418 1.9
PFO 62.8 3 17.4 0.7230 2.1
cISC 63.2 318.7 0.7256 2.1
PAS 63.5 3 17.0 0.7479 2.2
COR 72.8 323.5 0.9934 2.9
ESK 86.6 31.9 0.0123 ‘ 3.6
SSB 87.6 43.1 0.0178 5.2
Valor Medio: 2.8(±0.3)
ONDA-pP
HRV 53.2 359.2 0.3587 1.1
WFM 53.3 359.3 0.3591 1.1
ANMO 56.8 325.0 0.5879 1.7
PFO 62.8 317.4 0.7839 2.3
cISC 63.2 318.7 0.6852 2.0
PAS 63.5 317.0 0.6063 1.8
COR 72.8 323.5 0.9008 2.6
SSB 87.6 43.1 0.6655 1.9































































prácticamente el doble del calculado a partir del análisis espectral de la onda P (2.2x 1019
Nm), onda pP (2.lx 1019 Nm) y a partir del área encerrada bajo el pulso de la onda P
¡9 19(2.8x10 Nm) y pP (l.8x10 Nm). Estas diferencias pueden ser atribuidas a los dos
métodos diferentes utilizados para el cálculo del mecanismo focal. Sin embargo, el valor
medio obtenido en este estudio (2.óx1019 Nm) es del mismo orden que el calculado por
el CMT (3.2x iC9~ Nm). La buena correlación obtenida en la modelización para las fases
pP y sP ha permitido ajustar la profundidad del foco en 612 km, menor en 4 km al
obtenido por el CMT (616 km). Los valores medios del radio de fractura permite
estimar un área total de ruptura de 855 km2.
Tabla 5.3.4
Parámetros del mecanismofocal del terremoto del 17 de octubre de 1990
(sismo 3). 90= azimut, S~= buzamiento, >&= ángulo de deslizamiento, M
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Polaridad A: 325±47 40±7 -99±92
OndaP B: 158+29 50±8 -82±73
Modelización A: 350 38 -90 612 4.1
R: 170 52 -90
Análisis OndaP 2.2±0.5 15.2±1.2
Espectral OndapP 2.1±0.4 17.8±1.1
Formas de Onda P 2.8±0.3
Onda OndapP 1.8±0.2
Deconvolución
C.M.T. A: 350 34 -90 616 3.2
R: 170 56 -90
5.3.3.- Terremoto del 10 de enero de 1994 (mb6.4).
El terremoto del 10 de enero de 1994 (sismo 9), se produjo cerca del limite
fronterizo entre Perú-Bolivia y su epicentro fue localizado a 100 km al Sur de la ciudad
de Puerto Maldonado (Figura 5.1). La orientación del mecanismo focal ha sido obtenida
utilizando 39 lecturas de polaridad de la onda P (Tabla 5.3.5) y la solución corresponde
a un mecanismo focal de tipo normal con planos nodales orientados en dirección E-W
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Tabla 5.3.5
Estaciones utilizadas en el cálculo de la orientación del mecanismo
focal del terremoto del 10 de enero de 1994 (sismo 9). Otros ver Tabla
5.3.2.































































































































































































(Figura 5.3.la). En esta solución, el plano nodal con buzamiento hacia el Sur es casi
vertical (3=720+80) y mejor controlado debido a que se dispuso de una mejor
distribución de las lecturas de polaridad en el extremo sur de la esfera focal. La
desviación típica para la orientación de este plano son de 840±130para el azimut 720+80
para el buzamiento y de ~810±33o para el ángulo de deslizamiento. El plano nodal con
buzamiento al Norte está próximo a la horizontal (5=200+140) y menos controlado por la
ausencia de lecturas en el extremo norte de la esfera focal y valores para la desviación
típica mayores con relación al plano anterior, 9=2360±220,5=200+140 y >~4 160±580
(Tabla 5.3.1).
Para realizar la modelización de ondas de volumen, se seleccionó 10 registros de
velocidad de la onda P y 6 de la onda SH (Tabla 5.3.5). Los registros de la onda P están
mejor distribuidos sobre la esfera focal, con relación a los registros de la onda SH que
solo cubren el primer y segundo cuadrante. Para modelar el terremoto se sigue el mismo
procedimiento empleado para terremotos anteriores hasta obtener un mínimo valor para
el RMS de 0.73 (Figura 5.3.6). La solución final se presenta en la Figura 5.3.7 y
corresponde a un mecanismo focal de tipo normal con planos nodales orientados en
dirección E-W y NE-SW. Uno de los planos nodales buza hacia el NW con un ángulo
de 220 y el otro plano hacia el Sur con un ángulo de 720. La correlación obtenida para
los registros teóricos y observados es buena. Las fases pP, sP, sS son bien ajustadas y
permiten obtener una buena estimación de la profundidad del foco. La función temporal
de la fuente sísmica es simple con una duración de 7.5 segundos y momento sísmico
escalar de 1.5x 10’~ Nm. La profundidad del foco ha sido estimada en 607 km.
Conocida la orientación del mecanismo focal y la profundidad del foco, el
momento sísmico escalar es calculado a partir del área contenida bajo los pulsos en
desplazamiento de 19 ondas P y 12 ondas pP y sP. En la Figura 5.3.8, se muestra las
formas de onda obtenidas después de realizar las correcciones respectivas (9?, g(A), Ci,)
y su análisis permite confirmar el proceso simple de ruptura del terremoto del 10 de
enero. Los pulsos de las ondas P, pP y sP, tienen una duración media de 8.2±0.3
segundos, proporcional a la duración de la función temporal de la fuente sísmica



























































































































































Figura 5.3.7.- Modelización de ondas P y SH para el terremoto del 10 de enero de
1994(sismo 9). En la parte superior de muestra los sismogramas observados en
velocidad y en la inferior los teóricos. El código de la estación se muestra a la
izquierda de cada registro, seguida por una letra en el extremo superior derecho que
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momento sísmico escalar son de 1.4±O.2x1019Nm para la onda P, l.2±0.3x10’9Nm
para la onda pP y 9.6±0.6x1018Nm para la onda sP. Los valores numéricos obtenidos a
partir de este método, se presenta en la Tabla 5.3.6.
Finalmente, el momento sísmico escalar y el radio de fractura, fueron
determinados a partir de los espectros de la amplitud del desplazamiento de 19 registros
de la onda P, 15 de la onda pP, 10 de la onda sP y 8 de la ondaS. Dos ejemplos de estos
espectros son presentados en la Figura 5.3.9 y corresponden a las estaciones de TUC y
SJG. En los espectros obtenidos se observó que la amplitud de la parte plana del
espectro varía entre 2.5-9x ío’~ cm-s para la onda P, entre l-6x10’3 cm-s para la onda pP,
entre 0.4-3x103 cm-s para la onda sP y entre l.2-lOxlO’3 cm-s para onda 5. Estos
valores han permitido obtener momentos sísmicos escalares medios de l.4±O.4x1019
Nm para la onda P, 1. lO.3±xlO’9Nm para la onda pP, l.1±0.5x10’9Nm para la onda sP
y 2.4±l.5x10’9Nm para la ondaS. Los radios medios de fractura estimados a partir de
las frecuencias esquina de los espectros de ondas P, pP, sP y 5 son de 15.0±1.8km,
17.2±1.6km, 17.8±0.5km y 12.2±2.5lun respectivamente. Estas diferencias en las
dimensiones del radio de fractura, pueden ser atribuidas a posibles incertidumbres en la
estimación de la frecuencia esquina para cada tipo de onda. En el Anexo 3, se adjunta el
total de los espectros obtenidos para el terremoto del 10 de enero.
En la Tabla 5.3.7 se presenta los valores obtenidos en este estudio para el
mecanismo focal del terremoto del 10 de enero, además de los calculados por el CMT.
La orientación del mecanismo focal obtenida en la modelización de ondas de volumen
varia de la calculada a partir de la polaridad de la onda P, en la orientación del plano
nodal que buza hacia el Norte con diferencias de 70 en el azimut del plano, 2~ en el
buzamiento y de 100 para el ángulo de deslizamiento. Estos rangos de variación, se
encuentran dentro de las desviaciones típicas obtenidas para cada plano nodal a partir de
la polaridad de la onda P. Así mismo, esta orientación para el mecanismo focal es
parcialmente diferente de la calculada por el CMT (Tabla 5.3.lb), siendo el plano nodal
que buza de manera casi vertical hacia el Sur el que presenta mayor variación (110 en el
azimut), este plano es mejor controlado en este estudio debido a que se contó con
lecturas de polaridad de estaciones localizadas en el extremo Este de Sudamérica. El
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Tabla 5.3.6
Parámetros de la fuente obtenidos a partir del área encerrada
bajo los pulso de la onda 1’, pP y sP para el terremoto del 10 de









(x102 cni.s) (xlO’9 Nm)
88.4 42.7 0.28 1 0.93
PAR 80.1 45.4 0.539 1.62
TAM 81.6 64.2 0.540 1.65
LBTB 88.9 115.3 0.401 1.33
BOSA 87.7 118.7 0.512 1.68
PMSA 51.5 177.0 0.848 1.63
VNDA 84.7 189.8 0.542 1.72
PAS 66.1 317.0 0.513 1.27
UNM 43.7 317.3 0.806 1.32
PFO 64.6 317.5 0.578 1.40
SCZ 69.7 3 17.5 0.534 1.39
VTV 65.8 3 17.8 0.553 1.36
ISA 67.2 318.2 0.558 1.40
cISC 65.9 318.8 0.572 1.41
CMR 69.9 3 19.2 0.557 1.46
TUC 60.2 3 19.8 0.553 1.25
COR 75.5 323.4 0.539 1.52
ANMO 59.4 324.9 0.578 1.29
CCM 55.0 339.0 0.554 1.14
HRV 55.6 358.1 0.588 1.22
Valor Medio: 1 .4(±0.2)
ONDA-Pp
TAM 81.6 64.2 0.574 1.75
LBTB 88.9 115.3 0.316 1.05
ROSA 87.7 118.7 0.275 0.90
VNDA 84.7 189.8 0.519 1.64
PAS 66.1 317.0 0.609 1.51
PFO 64.6 3 17.5 0.502 1.22
SCZ 69.7 317.5 0.595 1.55
VTV 65.8 317.8 0.449 1.10
ISA 67.2 3 18.2 0.593 1.49
cISC 65.9 318.7 0.557 1.37
CMB 69.9 319.2 0.511 1.34
TUC 60.2 319.8 0.461 1.04
ANMO 59.4 324.9 0.522 1.16
CCM 55.0 339.0 0.392 0.81




Estación Distancia Azimut A.
(O) (O) (x102 cm.s) (xlO’9 Nm
ONDA-sP
SJG 314 6.0 0.911 1.26
BAR 64.2 316.5 0.346 0.90
PAS 66.1 317.0 0.310 0.83
PFO 64.6 317.5 0.361 0.95
SCZ 69.7 317.5 0.357 1.01
ISA 67.2 318.2 0.375 1.02
cISC 65.9 3 18.7 0.348 0.93
CMB 69.9 319.2 0.410 1.16
TUC 60.2 3 19.8 0.352 0.85
ANMO 59.4 324.9 0.357. 0.86
CCM 55.0 339.0 0.368 0.82














































segundo plano nodal con buzamiento casi horizontal, está menos controlado y su
orientación se encuentra dentro de los rangos de las desviaciones típicas obtenidas para
este plano. El momento sísmico escalar obtenido a partir de la modelización (1 .5x 1019
Nm), del área bajo la forma de la onda P (1.4x10’9 Nm), pP (1 .3x ío’9 Nm), sP (0.9x1019
Nm) y espectros de ondas P (l.4x10’9 Nm), pP (1.lxlO’9 Nm) y sp (1.0x1019 Nm) son
del mismo orden. Mientras que el momento sísmico escalar obtenido a partir de los
espectros de la ondaS (2.4x 1019 Nm) es igual al calculado por el CMT (2.5x ío’9 Nm).
Estos resultados pennite considerar que el momento sísmico escalar del terremoto del
10 de enero se encuentra entre l-2.5x 1019 Nm. La profundidad del foco ha sido ajustada
en 607 km a partir de la modelización, siendo mayor en 4 km al obtenido por el CMT
(603 km). El valor medio del radio de fractura permitió estimar un área total de ruptura
de 760 km2.
Tabla 5.3.7
Parámetros del mecanismo focal del terremoto del JO de














A: 236±22 20±14 -116±58
R: 84+13 72±8 -81±33
Modelización A: 229 22 -126

























C.M.T. A: 253 15 -115

































































A partir de los resultados obtenidos para los mecanismos focales enel capítulo 5,
se pretende realizar una interpretación sismotectónica. Para ello se realiza un análisis
detallado de las características de los mecanismos focales y de su distribución en
función de la profundidad del foco de los terremotos (superficiales, intermedios y
profundos). Las funciones temporales de la fuente sísmica obtenidas a partir de la
modelización de ondas de volumen, pennitirán evaluar los diferentes procesos de
ruptura de los terremotos. El momento sísmico escalar y las dimensiones de la ruptura
son discutidas y comparadas con los obtenidos para otros terremotos ocurridos en
Sudamérica y en otras regiones con similares procesos sísmicos. Las orientaciones de
los ejes P y T obtenidos a partir de los mecanismos focales son utilizadas para evaluar el
estado actual de los esfuerzos a diferentes niveles de profundidad de acuerdo a las
características de la sismicidad que se produce en Perú y que fue discutida en el capítulo
4.
Existen diversos trabajos de Perú, orientados a evaluar el estado actual de los
esfuerzos generados por la convergencia de placas utilizando información sísmica
registrada por la antigua red mundial WWSSN (registros analógicos) a partir de
terremotos con diferentes rangos de magnitud (Isacks y Molnar, 1971; Stauder, 1975;
Suarez et al, 1983; Chinn y Isacks, 1983; Assumpcao, 1992) y datos geológicos
obtenidos de la evaluación de las principales fallas del Cuaternario distribuidas en el
223
continente (Sebrier et al, 1985, 1988; Cabrera et al, 1987; Bonnot et al, 1988; Bellier et
al, 1989). Los principales resultados obtenidos por estos autores no representan una base
de datos homogénea para evaluar la distribución de los esfuerzos, pero han permitido
obtener diversas interpretaciones sobre las deformaciones generadas por la convergencia
de placas. La base de datos sísmicos utilizado en este trabajo, ha permitido determinar la
dirección de la máxima deformación y su profundidad debido al uso de datos de buena
calidad (registros digitales de banda ancha). Así mismo, esta información ha permitido
evaluar los diferentes procesos de ruptura y su relación con las principales fuentes
generadoras de terremotos con foco a diferentes profundidades. Por otro lado, ha sido
posible identificar las zonas de mayor deformación superficial y determinar el estado
actual de los esfuerzos, así como configurar la geometría de la subducción de la placa
oceánicabajo la continental a mayores niveles de profundidad.
6.2.- Geometría de la subducción.
A partir del análisis de la sismicidad regional y telesísmica, muchos autores han
propuesto que la subducción de la placa oceánica en el borde Oeste de Sudamérica, se
realiza con una geometría compleja donde varios segmentos de la placa subducen con
diferentes ángulos (Barazagui y Isacks, 1976, 1979; Hasegawa y Sacks, 1981; Cahilí y
Isacks, 1992). En la región Norte y Centro de Perú (Figura 6.la), la placa oceánica
subduce con un ángulo medio de 3Q0 hasta una profundidad de 100 km
aproximadamente, según se ha visto en el capítulo 4 y a partir de esta profundidad la
placa sufre un fuerte cambio en su buzamiento, siendo prácticamente horizontal por
debajo de la Cordillera Andina hasta una distancia de 700 km a partir de la línea de fosa
(Hasegawa y Sacks, 1981; Jordan et al 1983; Bevis y Sacks, 1984; cIrange et al, 1984;
Suarez et al, 1990; Cahilí y Isacks, 1992). Similar geometría se observa en la región
central de Mexico, Chile y Argentina (Smalley y Isacks, 1987; Pardo y Suarez, 1991).
En las regiones de subducción horizontal, no existen evidencias de vulcanismo
cuaternario (Barazangi y Isacks, 1976; Pilger, 1981; Jordan et al, 1983; Sacks, 1983) y
están separadas por regiones de subducción con pendiente continua (Sur del Perú y










Figura 6.1. - Esquema que muestra la geometría de la subducción de la placa oceánica
bajo la continental, a.) Subducción horizontal en la región norte y centro de Perú y b)
subducción con ángulo de inclinación constante en la región sur. La subducción de tipo
horizontal se caracteriza por la ausencia de vulcanismo activo. Así mismo, obsérvese la
deformación producida por el cabalgamiento de la Cordillera Andina sobre el escudo






que subduce en la región central de Perú, alcanza espesores del orden de 65 1cm y esta
compuesta en su interior por una capa de peridotitas de 36 1cm de espesor y velocidades
altas para la onda P (Vp=8.6 km/s) (Norabuena et al, 1994).
Para la región Sur de Perú (Figura 6.lb), la geometría de la subducción -ha sido
bien documentada a partir de datos sísmicos regionales (Orange et al, 1984; Schneider y
Sacks, 1987) y telesísmicos (Stauder, 1975; Barazangi y Isacks, 1976; Cahilí y Isacks,
1992). En esta región, la sismicidad se distribuye de manera continua con un ángulo de
3Q0 hasta una profundidad de 300 1cm aproximadamente. Las regiones Norte y Sur de
México (Pardo y Suarez, 1995), Norte y Sur de Chile (Comte y Suarez, 1994) presentan
similares características. El cambio en el buzamiento de la placa de Norte-Centro a Sur,
se realiza mediante la contorsión de la placa oceánica sobre una distancia de 50 1cm
aproximadamente (Hasegawa y Sacks, 1981; Bevis y Isacks, 1984; Schneider y Sacks,
1987; Cahilí y Isacks, 1992). En las regiones de subducción con pendiente continua, la
cadena andina presenta vulcanismo cuaternario muy activo (Barazangi y Isacks, 1976;
Pilger, 1981). r.
La continuidad de la placa oceánica en el proceso de subducción, a distancias
mayores a 700 1cm desde la línea de fosa, es interrumpida por una zona asismica
localizada entre 200-300 a 550 km de profundidad y puesta en evidencia por la
distribución de los hipocentros. A partir de 550 1cm de profundidad, nuevamente la
sismicidad es continua hasta 650 km aproximadamente, la misma que es asociada a la
existencia de un trozo de placa oceánica que flota en el manto y que es suficientemente
fría como para generar terremotos. Por lo tanto, cualquier tipo de deformación debe
producirse en este trozo de placa en respuesta al estado de esfuerzos que controla su
deslizamiento relativo por gravedad (Isacks y Molnar, 1971; Fukao, 1972; Barazangi y
Isacks, 1976).
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6.3.- Mecanismos focales y estado de esfuerzos.
6.3.1 Resultados previos.
Existen trabajos de diversos autores sobre mecanismo focal de terremptos en
Perú. Los primeros trabajos sobre el tema fueron realizados por Abc (1972), Stauder
(1975), Dewey y Spence (1979), Chinn y Isacks (1983), Suarez et al (1983), Doser
(1987) y Tavera (1995) para terremotos superficiales; Stauder (1975), Isacks y Molnar
(1971), Petersen (1976), Pennington (1981) y Tavera (1995) para intermedios y Chandra
(1970), Stauder (1975), Isacks y Molnar (1971) y Fukao (1972) para profundos. Estos
mecanismos focales, fueron obtenidos a partir de la distribución de la polaridad de la
primera llegada de la onda P y polarización de ondas 5. Unicaniente, Suarez et al (1983)
y Chinn y Isacks (1983) realizaron la modelización de registros de periodo largo (red
WWSSN) para terremotos ocurridos en la zona Subandina de Perú, Ecuador y
Colombia. Así mismo, Tavera (1995) obtuvo el mecanismo focal para un terremoto con
foco superficial y otro intermedio a partir de la polaridad de la onda P y modelización de
registros de banda ancha. En la Figura 6.2 y Tabla 6.1 se muestra los mecanismos
focales obtenidos por estos autores para terremotos con foco a profundidad superficial
(Figura 6.2a) e intermedia y profundo (Figura 6.2b).
En la Figura 6.2a, se observa que los terremotos con foco superficial se
distribuyen en dos zonas: una en el mar entre la fosa y la línea de costa y la otra en la
zona Subandina paralela a la Cordillera Andina. Los resultados muestran que los
terremotos superficiales con hipocentro en el mar corresponden a movimientos de falla
inversa y son interpretados como terremotos que se producen en el límite de las placas
oceánica y continental. Estos terremotos presentan mecanismos focales con el eje de
compresión orientado en dirección E-W aproximadamente (Stauder, 1975; Chinn y
Isacks, 1983). Solo en tres casos se ha observado mecanismos de falla normal, el más
importante corresponde al terremoto del 31 de Mayo de 1970 (Ms=7.8) y cuya
naturaleza compleja fue ampliamente descrita por Dewey y Spence (1979) y Beck y
Ruff (1989). Los terremotos con mecanismo focal de tipo normal, estarían ligados a la


































































Parámetros del mecanismofocal de los terremotos utilizados en este estudio.
Ges el ángulo que forma el qe con la verticaly 4>con el norte.
Referencias: (1) Stauder y Bollinger <1966), (2) Isacks y Mamar (1971), (3) Wagner
(1972), (4) Stauder (1973), <5) Stauder (1975), (6)

















24051940 -11.6 -77.5 20 8.0 250 60 70 30 (10)
10111946 -8.4 -77.8 15 6.5 225 15 45 75 (9)
18041962 -10.0 -79.0 39 6.7 37 89 307 25 (1)
13041963 -6.2 76.5 125 7.0 49 21 271 74 (1)
15081963 -13.8 -69.3 543 8.0 41 40 169 63 (1)
29081963 -7.1 -81.6 23 6.5 212 18 79 77 (5)
17091963 -10.6 -78.2 60 6.7 76 85 180 21 (3)
24091963 -10.6 -78.0 80 7.0 261 34 39 63 (5)
03111963 -3.5 -77.8 18 6.7 90 85 270 5 (8)
09111963 -9.0 -71.5 600 7.0 12 2 261 89 (3)
10111963 -9.2 -71.5 600 6.7 333 3 91 89 (3)
26011964 -16.3 -71.7 119 6.1 181 47 64 64 (2)
02111964 -4.1 -76.9 91 6.0 298 5 60 87 (2)
28111964 -7.9 -71.3 650 6.0 93 8 240 83 (2)
30071965 -18.1 -70.8 72 6.1 211 49 78 51 (4)
03081965 -7.7 -81.3 49 5.8 201 27 90 79 (5)
03111965 -9.1 -71.3 593 6.2 143 9 263 85 (3)
30121965 -16.6 -71.6 112 5.8 257 39 70 52 (2)
01051966 -8.5 -74.3 165 5.8 251 36 117 63 (3)
07061966 -14.9 -75.8 48 5.7 262 63 104 29 <5)
17101966 -10.7 -78.7 38 6.3 236 57 64 33 (3)
09021967 -2.9 -74.9 58 6.3 243 75 340 66 ¿3>
15021967 -9.0 -71.3 597 6.2 77 10 257 80 (3>
03091967 -10.6 -79.8 38 6.7 57 88 325 41 (3)
11101967 -10.3 -71.1 590 5.8 218 39 111 77 (6)
19061968 -5.5 -77.2 20 6.1 284 79 150 17 0<>
20061968 -5.5 -77.3 33 5.8 82 78 330 30 (8)
30071968 -6.9 -80.4 37 5.8 254 60 72 30 <3)



















31101968 -16.4 -73.4 47 5.7 214 84 336 12 (5)
04021969 -8.2 -80.2 16 5.9 101 75 210 40 (3)
19071969 -17.3 -72.5 54 5.9 217 63 30 27 (5)
24071969 -11.9 -75.1 1 5.9 99 75 206 42 (5)
01101969 -11.9 -75.1 4 5.9 91 75 198 42 (5)
14021970 -9.8 -75.5 28 5.8 260 81 80 9 (8)
31051970 -9.3 -78.8 43 6.6 250 5 70 85 (5)
02061970 -9.3 -79.8 49 5.7 33 73 267 27 (5)
04061970 -9.8 -78.6 57 5.8 70 62 223 31 (5)
17061970 -15.8 -71.8 91 5.9 219 35 41 55 (5)
02061970 -10.1 -78.6 62 5.8 79 42 239 50 (5)
10121970 -3.9 -80.6 32 6.3 73 80 253 10 (8)
15101971 -14.2 -73.4 8 5.7 264 89 174 72 (8)
12011972 -6.9 -71.8 580 6.0 43 20 259 74 (5)
20031972 -6.7 -76.7 38 6.1 262 70 76 20 (5)
05011974 -12.4 -76.3 93 6.3 352 23 240 80 (7)
03101974 -12.3 -77.6 10 6.6 250 62 70 28 (10)
09111974 -12.6 -77.5 20 6.0 250 62 70 28 (10)
15051976 -11.6 -74.4 18 5.9 75 55 255 35 (8)
18041993 -11.6 -76.5 106 6.0 14 8 128 87 (11)
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terremotos en esta zona se distribuyen de Norte a Sur de manera continua, existiendo un
número mayor en las regiones Norte y Centro de Perú.
Los terremotos con foco a profundidad superficial ocurridos en el interior del
continente, también presentan mecanismos focales de falla inversa e indican un patrón
compresivo promedio en dirección E-W, perpendicular a la dirección de la Cordillera
Andina (Figura 6.2a). Estos terremotos, generalmente están asociados a los sistemas de
fallas activas distribuidas a lo largo de la zona Subandina de Norte a Sur. De estos
terremotos, el único con mecanismo foca] de falla normal, es el ocurrido el 10 de
Noviembre de 1946 (Ms=7.0) en los altos Andes (Doser, 1987). Así mismo, se observa
la presencia de dos terremotos cuyos mecanismos focales presentan una componente
grande de desgane. Uno de estos terremotos se localiza en la zona Norte de la selva
peruana y su origen es incierto debido a la ausencia de actividad sísmica de magnitud
elevada en esta región (Suarez et al, 1983). El segundo terremoto se localiza en la región
Sur y su origen es asociado a la deformación superficial generada por el cambio en la
orientación de la Cordillera Andina (Suarez et al, 1983; Chin y Isacks, 1983). Estos
mecanismos focales están asociados a terremotos que se localizan principalmente en las
regiones Norte y Centro de Perú hasta 150S aproximadamente.
Existe un número escaso de soluciones de mecanismo focal para terremotos con
foco a profundidad intermedia, pero en general muestran un patrón extensivo en
dirección E-W paralelo a la dirección del proceso de subducción (Figura 6.2b). Los
mecanismos focales corresponden a terremotos que se localizan cerca de la línea de
costa en la región central de Perú (5 terremotos) y en la zona Subandina Norte y Centro
paralelos a la Cordillera Andina (3 terremotos). Otro grupo se localiza en la región Sur
de Perú formado por 4 terremotos. Estos grupos muestran en cierto modo las zonas de
mayor deformación a profundidad intermedia. El análisis de los meóanismos focales de
terremotos profundos, muestran que los terremotos que ocurren en el borde fronterizo
entre Perú-Brasil presentan ejes de tensión orientados en dirección E-W; mientras que
en el límite con Bolivia, el único mecanismo existente muestra extensión en dirección
N-S (Figura 6.2b). Estas características sugieren que los terremotos ocurren dentro de un
trozo de placa oceánica que desciende hacia el manto en respuesta al estado de esfuerzos
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generados por gravedad (Isacks y Molnar, 1971), siendo la dirección de la máxima
extensión asociada al tipo de subducción predominante en cada región.
Para este análisis no se ha considerado las soluciones obtenidas rutinariamente
por el CMT para los mecanismos focales de terremotos ocurridos en Perú, a fin de
utilizar únicamente información sobre terremotos de magnitud elevada y cuyo estudio
ha sido realizado de manera detallada por diversos autores.
6.3.2.- Resultados obtenidos en este estudio.
En este trabajo se han obtenido 19 mecanismos focales para terremotos ocurridos
en Perú entre 1990-1996 (mb=5.8).En la Figura 6.3, se muestra la distribución
epicentral de estos terremotos y sus respectivos mecanismos focales cuyo tamaño de la
esfera focal esta en función del momento sísmico escalar liberado por cada terremoto.
Los terremotos han sido clasificados en función de la profundidad de su foco en
terremotos superficiales, intermedios y profundos
Para los terremotos con foco a profundidad superficial localizados entre la fosa y
la línea de costa (Figura 6.3.a), los mecanismos focales corresponden a fallas inversas
con planos nodales orientados en dirección N-S (sismos 17 y 19). Estos sismos se
caracterizan por presentar uno de los planos nodales próximo a la vertical (plano con
buzamiento hacia el Oeste) y otro cerca de la horizontal (plano que buza hacia el Este),
siendo típicos de la zona de subducción de tipo horizontal a lo largo de la costa central
de Perú y cuyo plano de falla con buzamiento hacia el Este está asociado a la
deformación superficial en el contacto de placas (Beck y Ruff, 1989; Langer y Spence,
1995). Así mismo, a lo largo de todo el borde Oeste de Sudamérica han ocurrido
terremotos con similares características y siempre han sido asociados a los procesos de
subducción a niveles de profundidad menores a 25 km (Lonmitz, 1971; Comte y Suarez,
1995; Delouis et al, 1996). Las profundidades estimadas para estos dos terremotos son
de 9 y 18 1cm compatibles con la distribución de la sismicidad discutida en el capítulo 4.





















































planos 590 hacia el NR y el otro 31~ al SW, contrario a los sismos 17 y 19. Este tipo de
mecanismo focal y su profundidad para el foco (45 1cm), es compatible con la
distribución de la sismicidad en función de la profundidad en la región Sur del Perú.
Estos resultados muestran que los terremotos que se producen entre la fosa y la línea de
costa presentan mecanismos focales con similares características y con incremento en
sus profundidades de Oeste a Este. Así mismo, es de esperarse que los terremotos que
ocurren en la región Sur de Perú, presenten profundidades mayores a los terremotos
localizados en la región Norte y Centro debido a los diferentes procesos de subducción
que se producen en estas tres regiones y que fueron discutidos en el capítulo 4.
Los terremotos con foco a profundidad superficial localizados en el interior del
continente (Figura 6.3.a) presentan mecanismos focales de fallas inversas y sc
distribuyen a lo largo de la zona Subandina (región oriental de la Cordillera Andina),
siendo mayor el número de sismos localizados en la región Norte de Perú. Los sismos
15 y 16 se localizan en la zona limítrofe entre Perú-Ecuador y presentan planos nodales
orientados en dirección NE-SW para el sismo 15 y en dirección N-S para el sismolá.
Ambas orientaciones son prácticamente paralelas a la orientación de la Cordillera
Andina en esta región. Las profundidades de estos terremotos son de 21 y 17 1cm
respectivamente. Los terremotos 2, 4 y 5 se localizan sobre la Latitud de 60S (zona de
Moyobamba) y presentan píanos nodales orientados en dirección NNW-SSE (sismo 2) y
N-S para el sismo 4. Las profundidades de estos terremotos han sido estimadas en 23 y
21 km respectivamente. El sismo 5 corresponde a un terremoto múltiple formado por
dos eventos con mecanismos focales de falla inversa y ejes de presión orientados en
dirección NE-SW y E-W. La profundidad de cada evento es de 16 y 23 1cm
respectivamente. El sismo 13 se localiza en la región central de Perú y presenta planos
nodales orientados en dirección N-S paralelos a la Cordillera Andina y una profundidad
para su foco de 32 km. Finalmente, el sismo 18 se localiza en la región Sur y presenta
planos nodales orientados en dirección NW-SE coincidente con la orientación de la
Cordillera y con una profundidad de 31 km. En general, la zona Subandina se
caracteriza por la presencia de plegamientos y fallas inversas con planos de falla
orientados en dirección paralela a la Cordillera Andina y con buzamiento hacia el Oeste
(Dalmayrac, 1980; Sebrier et al, 1985). Los resultados obtenidos en este estudio
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muestran que los terremotos que ocurren en la zona Subandina presentan planos nodales
paralelos a la orientación de la Cordillera y a los principales sistemas de fallas
reconocidas en cada región. Los planos nodales con buzamiento hacia el Oeste (plano de
falla) presentan ángulos del orden de 330, menor a los calculados para otros terremotos
ocurridos en la misma zona (Suarez et al, 1983; Chinn y Isacks, 1983). Así mismo, se
observa un aumento gradual de la profundidad de los focos de Norte a Sur, lo que
sugiere que los terremotos son debidos a diferentes regímenes de deformación. Por otro
lado, se puede considerar que la zona Subandina de la región Norte es sísmicamente
más activa que las otras dos regiones, debido a que en 6 años se han producido 5
terremotos con magnitudes mb=6.0y en la región Centro y Sur solamente uno por
región y con magnitudes mbc6.0.
Los terremotos con foco a profundidad intermedia (Figura 6.3b), se distribuyen
de Norte a Sur en el interior del continente a excepción del sismo 14 que se localiza en
el mar y próximo a la línea de costa. Estos terremotos presentan mecanismos focales de
tipo normal con ejes de tensión horizontal orientados en dirección E-W (sismos 8 y 14)
y ENE-WSW (sismos 6, 10 y 12). Solo el sismo 11 presenta eje de tensión buzando
unos 500 en dirección Oeste. Los sismos localizados en la región Norte (sismos 8, 10 y
12) presentan profundidades de 106, 107 y 110 km respectivamente coincidiendo con la
distribución de la sismicidad en esta región, según se ha visto en el capítulo 4. El sismo
14 localizado en el mar frente a la línea de costa presenta su foco a una profundidad de
71 km, siendo la orientación de su mecanismo focal coherente con los calculados para
otros terremotos ocurridos en la misma zona y a profundidades entre 60-100 km(Dewey
y Spence, 1979). Los sismos 6 y 11 se localizan en la región Sur y presentan
profundidades de 121 y 152 1cm de acuerdo con la distribución de la sismicidad en esta
región (capítulo 4). La excepción a esta distribución de ejes de tensión, es el sismo 7 que
presenta el eje T horizontal orientado en dirección N-S; sin embargo, la orientación del
eje de presión (P) es similar al resto de terremotos con foco a profundidad intermedia. El
sismo 7, es el único de magnitud elevada ocurrido a la fecha en esta zona y de la cual se
dispone de información y se conoce su mecanismo focal. Los resultados obtenidos en
este estudio permiten sugerir que el giro en la orientación del eje 1, de E-W como
patrón general a N-S para el sismo 7, podría estar asociado a los procesos extensivos
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generados por la contorsión de la placa oceánica al pasar de una subducción de tipo
horizontal con profundidades de 100-120 km (región Norte-Centro) a una subducción
con ángulo de inclinación de 300 constante hasta profundidades de 300 km (región Sur).
En general, los resultados obtenidos para los terremotos con foco a profundidad
intermedia coinciden con los observados en otras regiones con similares procesos en el
borde Oeste de América, así por ejemplo en México (Pardo y Suarez, 1995), Chile y
Argentina (Comte y Suarez, 1995; Araujo y Suarez, 1996).
Los terremotos con foco profundo, presentan mecanismos focales de tipo normal
con diferente orientación para el eje de tensión (Figura 6.3b). El sismo 3, localizado en
el borde Perú-Brasil presenta el eje de tensión horizontal orientado en dirección E-W
coherente con los mecanismos focales calculados para terremotos anteriores ocurridos
en la misma región (Isacks y Molnar, 1971; Stauder, 1975). Contrariamente, el
terremoto localizado en el borde Perú-Bolivia (sismo 9) presenta eje de tensión
orientado en dirección N-S pero con un ángulo de 670 con la vertical, similar a los
terremotos ocurridos en del 13 de Agosto de 1963 (Chandra, 1970) y 9 de Junio de 1994
(Kikuchi y Kanamori, 1994) en la misma zona. La naturaleza de los terremotos con foco
profundo desde el punto de vista sismológico y físico ha sido largamente debatido por
diversos autores (Isacks y Molnar, 1971; Stauder, 1975; Pilger, 1981; Cahilí y Isacks,
1992). La generación de terremotos de magnitud elevada en este rango de profundidad,
puede ser interpretada en términos de un trozo de corteza oceánica que flota en el manto
y que está suficientemente fría para ser capaz de producir terremotos.
La distribución y orientación de los ejes de tensión y presión proporciona
información sobre las áreas de mayor deformación y la dirección en la cual se realiza;
sin embargo, no permiten conocer las características ni la duración de los procesos que
generan la deformación. Estas características pueden ser analizadas y evaluadas a partir
de la función temporal de fuente sísmica de los terremotos.
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6.4.- Características de la función temporal de la fuente sísmica.
Muchos autores han mostrado que la función temporal de la fuente sísmica
obtenida a partir de la modelización de ondas de volumen, es una representación fiel del
carácter simple o complejo de los procesos de ruptura de los terremotos; es decir, la
función temporal de la fuente sísmica está formada por una serie de uno, dos o más
pulsos que representan a la heterogeneidad de los procesos físicos que tienen lugar en el
foco (Deschamps et al, 1982; Beck y Ruff, 1984; Bezzeghoud et al, 1986). Dos modelos
de ruptura han sido propuestos a fin de buscar explicar estas heterogeneidades: el
modelo de barreras (Das y Aki, 1977) y el modelo de asperezas (Kanamori y Stewart,
1978). En el modelo de barreras los terremotos están producidos por la fractura de
muchas áreas que están separadas por otras que permanecen irrompibles después del
terremoto denominadas “barreras” y el terremoto estaría formado por la superposición
de muchos eventos. Si la separación entre las fracturas es grande, entonces el modelo
explicaría los difer’entes pulsos observados en la función temporal de la fuente sísmica.
Este modelo ha sido frecuentemente utilizado para explicar los procesos de ruptura de
terremotos continentales (Aki, 1979; Aki, 1984; Fuenzalida et al, 1997).
Contrariamente, el modelo de asperezas considera que el terremoto se produce por la
ruptura de áreas con un gran contenido de esfuerzos, las mismas que estarían rodeadas
por otras libre de esfuerzos. La ruptura aleatoria de cada aspereza daría forma a los
diferentes pulsos de la función temporal de la fuente sísmica, las mismas que tendrían
una duración similar al diámetro de la aspereza (Kanamori y Stewart, 1978). Si las
asperezas se fracturan con periodos de tiempo muy cortos, entonces producirían formas
simples para la función temporal de la fuente sísmica y su duración va depender del
tiempo requerido para que se fracturen todas las asperezas. Este modelo es
frecuentemente aplicado para interpretar los procesos de ruptura de terremotos en zonas
de subducción (Kanamori y Stewart, 1978; Ruff, 1983; Aki, 1984; Beck y Ruff, 1984;
Delouis et al, 1996).
En la Figura 6.4 se presenta las funciones temporales de la fuente sísmica
obtenidas en este estudio para terremotos con foco a profundidad superficial (áreas en
negro), intermedia (áreas punteadas) y profunda (áreas en blanco). Para terremotos con
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Figura 6.4. - Distribución de las funciones temporales de la fuente sísmica obtenidas
para los terremotos analizados en elpresente estudio. Las áreas en negro corresponden
a terremotos con foco a profundidad superficial, las áreas punteadas a terremotos con
foco intermedio y las áreas en blanco a terremotos con foco profundo. La magnitud
(mb) de cada terremoto está indicada entreparéntesis.
<6.5) (5.9) (6.3) (5.9>
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foco a profundidad superficial (áreas en negro), la función temporal de la fuente sísmica
puede ser clasificada en dos grupos: el primero de ellos corresponde a fuentes simples
caracterizadas por su corta duración (menor a 3 segundos> y que en general
corresponden a sismos de magnitud inferior a 6.0 mb. Estos terremotos estarían
asociados a un solo punto de fractura o de liberación de energía (sismos 13 y 18). El
sismo 1 presenta una fuente sísmica formada por dos triángulos asociados a dos posibles
puntos de liberación de energía. Debido a la magnitud moderada del terremoto
(mb=5.9), se considera que únicamente el primer triángulo corresponde al proceso de
ruptura del sismo 1, siendo el segundo triángulo considerado como un efecto del ruido
observado en los registros utilizados en la modelización. Por lo tanto, el sismo 1
también está considerado dentro del primer grupo. El segundo grupo esta formado por
terremotos con magnitudes mb=6.0y presentan funciones complejas de mayor duración.
En este grupo se encuentran los sismos 17 y 19 ocurridos en el mar entre la fosa y la
línea de costa y los sismos 2, 4, 5, 15 y 16 localizados en el interior del continente. Para
los sismos 17 y 19 la función fuente presenta una serie de cuatro y tres pulsos de
diferente tamaño y muestran la ocurrencia de un proceso de ruptura muy heterogéneo.
Estas características para las funciones temporales de la fuente sísmica, pueden ser
interpretadas como pequeñas fracturas asociadas a sismos de magnitud menor que
anteceden a uno de mayor tamaño y de magnitud mayor denominado sismo principal.
Otra característica de estas funciones fuente, es que el sismo 17 muestra una serie de
cuatro pulsos con duraciones bien marcadas lo que indicaría una rápida propagación de
la ruptura con diferencias de tiempo relativamente grandes. Contrariamente, para el
sismo 19 la función fuente presenta en su inicio formas suaves y que sugieren una
posible resistencia a la propagación de la ruptura. Así mismo, estas funciones
temporales de la fuente sísmica se caracterizan por su gran duración.
Los sismos 2, 4, 5, 15 y 16 (localizados en el continente) presentan magnitudes
igual o superior a 6 mb; sin embargo, la función temporal de la fuente sísmica es menos
compleja que los sismos 17 y 19 (zona de subducción). La función fuente del sismo 2,
presenta tres puntos de fractura bien marcados y una duración total de 8 segundos,
mucho menor en comparación con los sismos 17 y 19 de similares características. Las
funciones fuente de los sismos 15 y 2, muestran que ambos procesos de ruptura fueron
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antecedidos por una fractura de corta duración y de magnitud menor. El sismo 4
presenta una función fuente compuesta por dos etapas de liberación de energía y en este
caso la última de menor duración. Para el sismo 5 la función temporal de la fuente
sísmica es más compleja y describe dos procesos de ruptura asociados a diferentes
eventos. El primer evento tiene una función fuente compuesta por un pulso simple y el
segundo por tres pulsos siendo los dos primeros de menor duración. El sismo 16 está en
este grupo debido a la duración de su proceso de ruptura, similar a los sismos 2 y 4.
Estos resultados muestran que los terremotos con magnitudes mb=6.0y localizados en
el continente presentan funciones fuente menos complejas y de menor duración con
relación a los terremotos ocurridos en el mar (sismos 17, 19). Así mismo, se observa
que terremotos de similar magnitud (ejemplo sismos 15 y 19) presentan procesos de
ruptura y duraciones diferentes si se producen en el mar o en el continente, los primeros
asociados al contacto de las placas y los segundos a la deformación continental.
Para terremotos con foco a profundidad intermedia (áreas punteadas), las
funciones temporales de la fuente sísmica pueden ser agrupadas en función de la
magnitud de los sismos (Figura 6.4). Los sismos 10, 11, y 14 tienen magnitudes mb=6.0
y presentan funciones fuente simple asociados a un solo punto de fractura durante el
terremoto. Los terremotos con magnitudes mayores a 6.0 (sismos 6 y 12) presentan
funciones fuente que muestran la existencia de dos etapas de fractura de similar
duración, lo que sugiere que en las zonas en donde se localizan estos terremotos el
material que se rompe es más heterogéneo, lo que explicaría el alto indice de sismicidad
observada en estas regiones (Figura 4.3). El sismo 7 de magnitud igual a 6.2 no está
incluido en ninguno de los dos grupos anteriores, debido a que su función fuente
muestra dos etapas de fractura asociadas a dos eventos con diferentes características y
que fueron discutidas anteriormente. Se ha considerado que solo la segunda fuente es
debida al proceso de ruptura del sismo 7, siendo esta función fuente simple y similar a
las obtenidas para otros terremotos con foco a profundidad intermedia. En general,
existe una relación entre la magnitud del terremoto y la función temporal de la fuente
sísmica para terremotos con foco a profundidad intermedia, sismos de magnitud elevada
(mb>6.0) presentan fuentes con dos puntos de fractura y mayor duración, contrariamente
sismos de magnitud menor (mb=6.0)tienen fuentes simples de menor duración. Para
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terremotos con foco profundo (áreas en blanco), las funciones temporales de la fuente
sísmica son simples y sugieren la existencia de una sola etapa de fractura asociada al
terremoto (sismos 3 y 9).
En general, los terremotos con foco superficial y con magnitudes elevadas
(mb=6.0)presentan funciones temporales para la fuente sísmica muy complejas y casi
siempre están acompañados de réplicas en respuesta a la heterogeneidad del material
que se rompe. La complejidad es mayor si los sismos ocurren en la zona de subducción
entre la fosa y la línea de costa. Estas características fueron observadas para otros
terremotos ocurridos en Perú (Beck y Ruff, 1984), Chile (Delouis et al, 1996), Argelia
(Deschamps et al, 1982) y El Cáucaso (Fuenzalida et al, 1997). Las funciones fuente
simples y la ausencia de réplicas para terremotos con foco a profundidad intermedia y
profunda, pueden ser debidas a la probable homogeneidad del material que se rompe.
Similares resultados fueron obtenidos para terremotos ocurridos en la fosa Helénica
(Taymaz et al, 1990). Por lo general, los terremotos con foco superficial y magnitud
elevada (mb>6.O) generan fuentes complejas de mayor duración, mientras que los de
magnitud menor fuentes simples de corta duración. Así mismo, terremotos con foco a
profundidad superficial presentan fuentes más complejas con relación a los terremotos
con foco a profundidad intermedia y profunda. Finalmente, las características de las
fuentes sísmicas están directamente relacionadas con las dimensiones del área de
fractura, funciones fuente de mayor duración sugieren áreas grandes de ruptura con
relación a las funciones fuente de corta duracion.
6.5.- Momento sísmico escalar y dimensiones de la fuente.
El momento sísmico escalar (M0) para los• 19 terremotos analizados en el
presente estudio, han sido calculados a partir de la modelización y análisis espectral de
ondas de volumen. Así mismo, a partir del análisis espectral se ha calculado las
dimensiones de la fractura para un modelo de falla circular. A partir de estos valores y
utilizando las relaciones establecidas por Kanamori y Anderson (1975) se puede evaluar
la caída de esfuerzos (Aa) y el esfuerzo medio aparente (fl~), según las ecuaciones
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2.11 y 2.12 del capítulo 2. Debido a que el momento sísmico escalar calculado a partir
de la modelización y análisis espectral de ondas internas para algunos terremotos no
coinciden, se cree conveniente utilizar únicamente los valores obtenidos a partir del
análisis espectral, a fin de homogeneizar los datos. Por lo tanto, los valores para el
momento sísmico escalar (M0) y radio de fractura (F) corresponderán a los valores
promedio obtenidos del total de los espectros calculados para cada terremoto y que son
presentados en el capítulo 9.
En la Figura 6.Sa, se presenta los valores del logaritmo del momento sísmico
escalar en función de la magnitud (Ms) para terremotos con foco ha profundidad
superficial analizados en el presente estudio (círculos negros) en comparación con los
calculados por el CMT según Dziewonski et al, (1980-1995) para terremotos ocurridos
en Sudamérica (círculos en blanco). En esta Figura se ha representado el esfuerzo medio
aparente correspondiente las líneas de 0.1, 1, 10 y 100 MPa según la relación de
Kanamori y Anderson (1975). Obsérvese que la mayoría de los terremotos con foco
superficial analizados en el presente estudio, tienen valores para el esfuerzo medio
aparente entre 0.4 MPa y 7 MPa similar a otros terremotos ocurridos en Sudamérica. Se
observa que cuatro sismos presentan valores para el esfuerzo medio aparente entre 1-10
MPa, mientras que los sismos 1(7 de enero de 1990, Ms=5.3), 13 (12 de julio de 1995,
Ms=5.1), 15 (3 de octubre de 1995-b, Ms=6.1), 17 (21 de febrero de 1996, Ms=6.6), 18
(10 de marzo de 1996, Ms=S.4) y 19 (12 de noviembre de 1996, Ms=7.3) presentan
valores para el esfuerzo medio aparente entre 0.1-1 MPa, probablemente debido a que su
magnitud está infraestimada. Para el caso del sismo 19, puede existir una
sobreestimación del momento sísmico escalar. Los resultados obtenidos por Dziewonski
(1980-1995) para terrbmotos con foco a profundidad superficial (mb=6.0)ocurridos en
Sudamérica presentan valores para el esfuerzo medio aparente entre 0.2 y 7 MPa,
similar a los valores obtenidos para los terremotos analizados en este estudio. En la
Figura 6.5b se presenta los valores del logaritmo del momento sísmico escalar en
función del área de fractura para terremotos con foco a profundidad superficial. Los
terremotos analizados en este estudio presentan valores para la caída de esfuerzos entre
las 0.7-10 MPa (círculos en negro) y de los cuales solo seis terremotos presentan valores



























































terremotos interpíaca (círculos en blanco). Cuatro terremotos presentan valores para la
caída de esfuerzos menores a 1 MPa, lo que sugiere que posiblemente se ha
sobrestimado el área de fraetura debido a posibles errores en la lectura de la frecuencia
esquina o debido a que el modelo de Brune para fallas circulares, no es aplicable a
terremotos con magnitudes mayores a 6.0 mb.
Para terremotos con foco a profundidad intermedia (cuadrados en negro), el
esfuerzo medio aparente es evaluado utilizando la magnitud de ondas de volumen (mb),
debido a que los terremotos que se producen a estas profundidades no generan ondas
superficiales. El logaritmo del momento sísmico escalar en función de la magnitud se
presenta en la Figura 6.6a y se observa que seis de los terremotos analizados en este
estudio presentan esfuerzos medios aparentes localizados entre las líneas de 0.1 y 1 MPa
y solo el sismo 10 (20 de enero de 1994, mb=5.8) presenta un valor de ‘4 MPa. Sobre
esta misma Figura, se presenta los resultados obtenidos por Dziewonski (1980-1995)
para terremotos con foco a profundidad intermedia ocurridos en Sudamérica (mb=5.5).
Estos terremotos presentan valores para el esfuerzo medio aparente entre 0.1 y 8 MPa
similares a los resultados obtenidos en este estudio. Así mismo, los terremotos con
magnitudes menores a 6.0 mb y momento sísmico escalar menor a 1018 Nm presentan
esfuerzos medios aparentes entre 0.5-8 MPa. Para terremotos con magnitudes entre 6-7
mb y momento sísmico escalar superior a 10’~ Nm presentan esfuerzos medios
aparentes entre 0.1 -1 MPa. Por otro lado, se observa que la relación definida por
Kanamori y Anderson (1975) no es válida para representaciones de la magnitud mb en
función del logaritmo del momento sísmico escalar, obteniéndose una pendiente doble
que el definido por estos autores (igual a 3). En la Figura 6.6b se presenta el logaritmo
del momento sísmico escalar en función del logaritmo del área de fraetura para los
terremotos con foco a profundidad intermedia analizados en este estudio. Se observa
una distribución lineal de los terremotos con valores para la caída de esfuerzos entre 1-6
MPa, coherente con los resultados obtenidos por Kanamori y Anderson (1975) para
terremotos interpíaca. Así mismo, en esta misma Figura se presenta los resultados
obtenidos por Radulian y Popa (1996) para terremotos con foco a profundidad
intermedia ocurridos en Rumania (terremotos con similar naturaleza que los oéurridos


















































En la Figura 6.7a se presenta el logaritmo del momento sísmico escalar en
función de la magnitud (mb) para los terremotos con foco profundo analizados en este
estudio (triángulos en negro), además de los resultados obtenidos por Dziewonski
(1980-1995) para terremotos ocurridos en Sudamérica (triángulos en blanco). Los dos
terremotos analizados en este estudio, presentan valores para el esfuerzo medio aparente
entre 0.8-1 MPa y se encuentran dentro de los valores obtenidos para otros terremotos
ocurrido en Sudamérica con similares características. En general, el esfuerzo medio
aparente para terremotos con foco profundo varían entre 0.1 y 3 MPa y forman dos
grupos en función de la magnitud de los sismos. El primer grupo tiene magnitudes
menores o igual a 6.0 mb y momento sísmico escalar menor a íO’9 Nm con valores para
el esfuerzo medio aparente entre 0.1-3 MPa. El segundo grupo considera a los
terremotos con magnitudes mayores a 6.5 mb y momento sísmico escalar mayor a 1019
Nm con valores para el esfuerzo medio aparente entre 0.1-1 MPa. En este segundo
grupo se encuentran los dos terremotos analizados en este estudio. Sin embargo, es
posible que se haya infraestimado el momento sísmico escalar del sismo 3 ya que
correspondería a una magnitud inferior. El logaritmo del momento sísmico en función
del logaritmo del área de fractura para los terremotos con foco profundo se presenta en
la Figura 6.7b. En esta Figura se observa que ambos terremotos presentan caída de
esfuerzos de 2 y 3 MPa coherentes con los resultados obtenidos por Kanamori y
Anderson (1975); sin embargo, debido a que solo se tiene información para dos
terremotos, estos resultados no son representativos.
En general, se observa que terremotos ocurridos en Perú y Sudamérica presentan
valores para el esfuerzo medio aparente entre 3-7 MPa para terremotos con foco a
profundidad superficial. Así mismo, la caída de esfuerzos presenta valores entre 0.7 y 10
MPa para terremotos con foco a profundidad superficial, intermedia y profunda de
acuerdo con los resultados obtenidos por Kanamori y Anderson (1975) para terremotos
interpíaca. Estos resultados ponen de manifiesto que las propiedades físicas del materia]
que se rompe y las características del tipo de fractura son muy complejas en cada región
y más aún en el borde oeste de Sudamérica (Ruff y Kanamori, 1980; Beck y Ruff,















regímenes de acumulación de esfuerzos y de su distribución en las áreas de mayor
deformación.
6.6.- Distribución y estado de los esfuerzos.
En la Figura 6.8, se presenta la proyección horizontal de los ejes P y T obtenidos
a partir de los mecanismos focales para los terremotos analizados en el presente estudio
(flechas en negro) y los calculados para otros terremotos y por otros autores según la
Tabla 6.1 (flechas en blanco). Para los terremotos con foco a profundidad superficial
(Figura 6.8a), los ejes P se concentran de Norte a Sur entre la fosa y la línea de costa y
se orientan predominantemente en dirección ENE-WSW perpendicular a la orientación
de la fosa. Estos esfuerzos están asociados al acoplamiento sísmico entre la placa
oceánica y continental hasta 60 1cm de profundidad aproximadamente. En el interior del
continente, los ejes P se distribuyen en la zona Subandina perpendiculares a la
Cordillera Andina formando tres grupos: el primero se localiza en la zona limítrofe de
Perú-Ecuador y presenta ejes P orientados en dirección NW-SE perpendicular a la
dirección de la Cordillera Andina. En la zona Norte de Perú se produce una rotación de
los ejes P en dirección ENR-WSW a E-W, siendo e] área de Moyobamba la que presenta
una gran concentración de ejes P con variaciones en su orientación del orden de 450, lo
que sugiere que en esta área el proceso compresivo es muy heterogéneo. En la región
Sur (tercer grupo), el eje P se orienta en dirección NE-SW perpendicular a la dirección
de las principales fallas localizadas en la zona oriental de la Cordillera Andina (sismo
18). Así mismo, en la parte central de esta región se observa un eje P con orientación E-
W aproximadamente y probablemente asociado a procesos de deformación muy local.
El cambio observado en la orientación de la Cordillera Andina, al Norte de ?S en
dirección NNE, entre 5oS~13OS en dirección NNW y al Sur de 1305 en dirección NW-
SE, determina la orientación regional de los esfuerzos y el grado de deformación, mayor
en la región Norte y mucho menor en la región Centro y Sur. La dirección de estos
esfuerzos puede ser asociada a la convergencia del escudo brasileño bajo la Cordillera





































































La proyección horizontal de los ejes T obtenido a partir de sismos con foco a
profundidad intermedia (Figura 6.8b), se distribuyen formado tres grupos; el primero de
ellos se localiza cerca de la línea de costa entre 90 y 130S, el segundo en la zona
Subandina Norte y el tercero en la región Sur. Las orientaciones de los ejes T horizontal
obtenidos por otros autores, son similares a los obtenidos en este estudio y muestran en
general un régimen extensivo paralelo a la dirección de convergencia de las placas. Los
ejes de tensión horizontal en la línea de costa, podrían estar asociados a la deformación
interna de la placa oceánica en respuesta a las fuerzas que hace que cambie su geometría
hacia una subducción horizontal. En la región Norte la acumulación de ejes T
horizontal, indica que el proceso extensivo en esta zona (en dirección E-W) es debido
probablemente a que el contacto de placas se realiza en un medio muy heterogéneo,
contrario a las áreas circundantes que parecen ser más estables o donde el contacto de
placas se realiza de manera asísmica, tal como se observó en la distribución de la
sismicidad para esta región (Figura 4.3). En la región Sur, los ejes T horizontal se
onentan en la dirección de la convergencia de placas y muestran que en esta región el
contacto de placas es uniforme y se realiza generando un alto índice de sismicidad. La
orientación del eje T horizontal para el sismo 7 es diferente al patrón regional; sin
embargo, podría estar asociado a las fuerzas que producen la contorsión de la placa
oceánica para pasar de una subducción horizontal (región Norte-Centro) a una
subducción con ángulo de inclinación constante (región Sur). En la regi¿n central, se
observa dos ejes de tensión orientados en dirección NW-SE aproximadamente y
muestran que el régimen extensivo en el proceso de subducción en algunas zonas no es
del todo homogéneo.
Para terremotos profundos, la orientación de los ejes T horizontal (Figura 6.Sb),
es similar a la observada por otros autores para otros terremotos ocurridos en las mismas
regiones. El sismo 3, se localiza en el extremo Sur del alineamiento de ejes T horizontal
cerca del limite fronterizo entre Perú y Brasil e indican un claro patrón extensivo en
dirección E-W similar a los obtenidos por Isacks y Molnar (1971). El eje T horizontal
para el terremoto 9, coincide con los obtenidos para los terremotos del 15 de Agosto de
1963 (Stauder y Bollinger,1965) y 9 de junio de 1994 (Kikuchi y Kanamori, 1994)
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ocurridos en la misma zona y que muestran patrón extensivo en dirección N-S. La
diferencia en la orientación del eje T, sugiere un diferente origen para ambos terremotos
y probablemente asociados a los dos modos de subducción definidos para el Perú.
En las Figuras 6.9 y 6 10 se presenta tres secciones verticales de la sismicidad de
Perú según las líneas indicadas en la Figura 4.3b. En cada una de las secciones se ha
representado los ejes de Presión (Figura 6.9) y Tensión (Figura 6.10) que corresponden a
los ejes cuya orientación coincide con la del plano de la sección vertical o como máximo
haya una diferencia de 450 Para terremotos con foco a profundidad superficial (Figura
6.9), los ejes P se distribuyen principalmente entre la fosa y la línea de costa y en la zona
Subandina. En las figuras 6.9a y 6.9b se observa que los ejes P asociados a terremotos
ocurridos en el mar, presentan buzamientos de 350 y muestran que en estas zonas
(región Norte y Centro de Perú) el contacto de placas se realiza con un ángulo de
inclinación menor a 300 coherente con las profundidades calculadas para los terremotos
17 (h= 9 km) y 19 (h=18 1cm) y similar a los resultados obtenidos por Langer y Spence
(1995). Contrariamente, en la Figura 9.6c se observa que el sismo 1, localizado entre la
fosa y la línea de costa, presenta eje de presión cerca de la horizontal coherente con el
tipo de subducción reconocida para esta región.
Para terremotos con foco superficial ocurridos en la zona Subandina (Figura
6.9a), se observa que los terremotos presentan ejes de presión (P) cerca de la horizontal
y muestran la existencia de un proceso compresivo sobre planos de falla con ángulos de
buzamiento menores a 300 en dirección WSW. En las Figuras 6.9b y 6.9c se observa
similares características, pero el eje P cambia su ángulo de buzamiento poniendo en
evidencia que el proceso compresivo en las regiones (Norte, Centro y Sur) se realiza
sobre planos de falla que aumentan su ángulo de buzamiento de Norte a Sur
coincidiendo con el incremento en el espesor de la Cordillera Andina (Figura 4.1). Las3 variaciones en el ángulo de buzamiento del eje P de Norte a Sur, ponen en evidencia la
contribución de la Cordillera Andina en el estado de los esfuerzos a profundidadU superficial.
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Figura 6.9. - Proyección vertical de los 4es P para los terremotos analizados en el
presente estudio según las lineas indicadas en la Figura 4.3b y la sismicidad
ocurrida en Pera durante el periodo 1960-1995 (mb=5.0).F= línea de la fosa
peruano-chilena y C= línea de costa. Los símbolos en negro representan a los
terremotos analizados en este estudio. El asterisco corresponde a la solución
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Figura 6.10. - Proyección vertical de los ejes Tpara los terremotos analizados en el
presente estudio según las líneas indicadas en la Figura 4.3b. Otros ver Figura 6.9.
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Para terremotos con foco a profundidad intermedia (Figura 6.9a,b,c), la
distribución de los ejes P es más coherente y sc orientan en dirección perpendicular a la
dirección de la convergencia de las placas sugiriendo que la carga isostática de la
Cordillera Andina juega un papel importante en la contribución de los esfuerzos a estos
niveles de profundidad. Para terremotos profundos (Figura 9.6b), el eje P se orienta de
manera casi vertical y puede ser asociado a las fuerzas internas de gravedad que actúan
en el trozo de placa oceánica que flota en el manto.
Para profundidades superficiales la mayor parte de los ejes de tensión (T) se
distribuyen principalmente en la zona Subandina. En las tres secciones verticales de la
Figura 6.10, se observa que los ejes T se orientan de manera casi vertical coincidente
con el estilo de colisión entre el escudo brasileño y la Cordillera Andina; es decir, los
ejes T se orientan en respuesta a las fuerzas que tiran del escudo brasileño hacia abajo y
que producen el cabalgamiento de la Cordillera Andina. Para terremotos con foco a
profundidad intermedia, los ejes T vertical se orientan paralelos a la tendencia de la
sismicidad que configura el contacto de placas en respuesta a las fuerzas que producen
el movimiento de la placa oceánica en dirección E-W.
Otra visión de la distribución de los esfuerzos para terremotos con foco a
profundidad superficial, intermedia y profunda, se ha realizado a partir de la proyección
horizontal de los ejes P (presión) y T (tensión) en planos localizados a 30, 290 y 560 km
de profundidad y que representan a los tres tipos de actividad sísmica que se produce en
Perú (Figura 6.11). En general, los sismos con foco superficial (Figura 6.1 la)
localizados entre la fosa y línea de costa indican un proceso compresivo en dirección
ENE-WSW a E-W hasta 150S aproximadamente (sismos 17 y 19). Al Sur de l5~S la
compresión horizontal sufre un giro en dirección NE-SW (sismo 1). En esta zona, la
compresión está asociada a la interacción de las placas generando procesos de ruptura
con diferente orientación sobre un mismo plano de falla debido probablemente a
variaciones en las fuerzas de acoplamiento sísmico. Estas áreas de acoplamiento en
zonas de subducción, pueden ser determinadas a partir de la profundidad máxima de los
terremotos con mecanismos focales de falla inversa (Comte y Suarez, 1994; Comte y













Figura 6.11. - Proyección horizontal en función de la profundidad de los ejes
terremotos con foco a profundidad superficial (a.) y T para terremotos con




es consistente con la dirección de la convergencia de placas, la misma que se realiza con
una velocidad relativa de 8-10 cm/año (Minster y Jordan, 1978).
En el interior del continente, los sismos con foco superficial muestran una
compresión horizontal en dirección NW-SE al Norte de 505 puesto en evidencia con los
sismos 15 y 16. En la región central entre S~S y 150S, la compresión horizontal es en
dirección ENE-WSW a E-W (sismos 2, 4, 5 y 13) y en la región Sur el proceso
compresivo se realiza en dirección NE-SW (sismo 18). Estos resultados sugieren que en
la zona Subandina, los ejes P de orientan de manera perpendicular a la Cordillera
Andina y a los principales sistemas de fallas inversas que se distribuyen paralelas a la
Cordillera. Esta orientación para los ejes P, es consistente con la dirección de
convergencia de placas y con la subsidencia del escudo brasileño bajo la Cordillera
Andina.
En la Figura .6.12 se presenta un resumen de los resultados obtenidos para
terremotos con foco a profundidad superficial. En esta Figura se muestra la topografía
de la Cordillera Andina y los principales sistemas de fallas identificados en situ o a
partir de imágenes satélite (Sebrier et al, 1985). En general, los sistemas de fallas se
distribuyen en el extremo oriental de la Cordillera y de Norte a Sur se puede mencionar
a los sistemas del Alto Mayo (región Norte de Perú), Satipo-Amauta (región central) y
Madre de Dios (región Sur). Estos sistemas se caracterizan por presentar planos de falla
con buzamiento hacia el Oeste con ángulos decrecen con la profundidad (Megard,
1978). Otros sistemas menos activos, son los que se localizan en los altos andes y están
asociados a los procesos extensivos que se producen por encima de los 3000 metros de
altitud: sistema de fallas de la Cordillera Blanca (región Norte), Huaytapallana (región
central) y Tambomachay (región Sur). Así mismo, en la Figura 6.12 se muestra la
orientación de los esfuerzos regionales (flechas pequeñas en blanco) y la dirección de la
convergencia de placas (flechas grandes en gris). Obsérvese que la orientación de los
ejes P es prácticamente perpendicular a la orientación de la fosa peruano-chilena y a la
Cordillera Andina, lo que sugiere que ambas unidades controlan la distribución de los
esfuerzos regionales en Perú. El cambio en la orientación de la fosa y de la Cordillera
puede ser debido a la llegada a la línea de fosa de la Dorsal de Carnegie en la región
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E < 1500 m. 1500-4000 ni >400Cm
Figura 6.12. - Cuadro sismotectónico para el Perú y distribución de los esfuerzos
regionales. Las flechas pequeñas en negro corresponden a la proyección horizontal
de los qes P obtenido a partir de los mecanismosfocales de los terremotos con foco
superficial analizados en este estudio. Las flechas grandes en blanco indican la
dirección del esfuerzo regional y las flechas en negro la dirección de la
convergencia de placas según Minster y Jordan (1978). La topografía viene indicada
por el color de fondo: blanco menos de 1500 m, gris claro entre 1500-4000 m y gris
oscuro mayor a 4000 m. Las siglas corresponden a los sistemas de fallas de: AM
Alto Mayo, SA= Satipo-Amauta, MD= Madre de Dios, CB= Cordillera Blanca,
HU= Huaytapallana y TA= Tamhomachay. Otros ver Figura 6.2.
1 ______ 3 4
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Norte y a la Dorsal de Nazcaen la región Sur.
Para terremotos con foco a profundidad intermedia (Figura 6.1 Ib), el eje de
tensión horizontal se orienta predominantemente en dirección E-W paralela a la
dirección de convergencia de las placas. En general, este proceso extensivo puede ser
asociado al proceso de la subducción a mayores niveles de profundidad, tal como
muestran los resultados obtenidos por otros autores (Isacks y Molnar, 1971; Stauder,
1975; Suarez et al, 1990, Rodriguez y Tavera, 1991). En las zonas Norte y Sur, los
terremotos 6, 8, 10,11 y 12 coinciden con áreas de gran actividad sísmica (Figura 4.3),
lo que sugiere que en ellas se desarrolla un importante proceso de deformación asociado
probablemente con un intento de resubducción de la placa oceánica, tal como sugieren
Rodriguez y Tavera (1991). Así mismo, en la zona central de Perú y cerca de la línea de
costa, se observa la presencia de un número importante de ejes T horizontal orientados
en dirección ENE-WSW a NW-SE, los mismos que pueden ser asociados a los procesos
de deformación que sufre la placa oceánica a profundidades comprendidas entre 60 y
110 1cm debido a las fuerzas que genera el cambio en el ángulo de la subducción de la
placa hasta hacerla horizontal (Figura 4.3b). En la región Sur el sismo 7 presenta el eje
de tensión horizontal orientado en dirección N-S. Aunque no existe mucha información
sísmica en esta área, el cambio en la orientación del eje T horizontal puede ser debido a
la flexión de la placa oceánica al pasar de una subducción de tipo horizontal a una con
ángulo de inclinación constante (3~ aproximadamente). La contorsión de la placa
genera un proceso complejo de deformación capaz de producir diferentes regímenes de
esfuerzos (Hasegawa y Isacks, 1981; Bevis y Isacks, 1984; Cahilí y Isacks, 1992), lo que
explicaría el cambio en la orientación de la extensión horizontal en esta zona. Además,
debería de esperarse que las fuerzas que generan la contorsión de la placa oceánica sean
ortogonales a la dirección de la subducción, similar al obtenido para el sismo 7.
Para los terremotos con foco profundo (Figura 6.1 lc), el eje de tensión
horizontal se orienta en dirección E-W paralela a la tendencia regional del proceso de
subducción (sismo 3) y similar a otros terremotos localizados en el borde Perú-Brasil
(Isacks y Molnar, 1971; Fukao, 1972). En contraste, el sismo 9 localizado en el borde
Perú-Bolivia, presenta eje de tensión horizontal orientado en dirección N-S. Esta
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diferencia en la orientación horizontal del eje T, podría ser debida a la distinta geometría
del proceso de la subducción entre las regiones Norte-Centro y Sur del Perú, tal como se
observó en el capítulo 4 (Figura 4.3). El régimen extensivo en ambas regiones, se
concentra entre 500 y 650 km de profundidad, siendo mayor la deformación en el borde
Perú-Brasil. La diferente orientación de los ejes de tensión horizontal para terremotos
profundos, así como la ausencia de los mismos entre 200 y 500 1cm en la región central y
entre 300 y 500 1cm de profundidad en la región Sur, indicaría un diferente origen para
ambos. Desgraciadamente, la geometría de la subducción para estos rangos de
profundidad es incierta, mas aún con la ausencia de actividad sísmica a profundidades
intermedias que no permite configurar con precisión la continuidad del proceso de la
subducción.
A partir de los resultados obtenidos en este estudio para terremotos con foco a
profundidad intermedia se ha elaborado un esquema sismotectónico, a fin de explicar la
geometría de la subducción en tres dimensiones. La geometría del contacto entre las
placas oceánica y continental ha sido ajustada a partir de la tendencia de la sismicidad
observada en un total de 25 secciones verticales y perpendiculares a la línea de fosa. La
información sísmica utilizada ha sido seleccionada del catálogo del NEIC para el
periodo 1960-1995 con igual criterio que Cahilí y Isacks (1992). Esta información fue
complementada con sismicidad recopilada de Orange (1984), Deverchere (1989) y
Suarez et al (1990). La zona de laguna sísmica observada en la región Norte de Perú
(sismicidad con foco a profundidad intermedia) y que fuera discutida en el capítulo 4.3
(Figura 4.3b, 4.4a), ha sido interpretada como una zona de gran resistencia para ser
capaz de generar terremotos con relativa frecuencia; por lo tanto, a fin de configurar la
geometría de la subducción se ha realizado una interpolación de la sismicidad para esta
región. En el esquema sismotectónico de la Figura 6.13 se observa las dos formas de
subducción en Perú: una subducción casi horizontal en las regiones Norte y Centro con
profundidades del orden de 100-150 1cm y una subducción con ángulo de inclinación de
3Q0 constante hasta profundidades de 350 1cm en la región Sur. Obsérvese que la
sismicidad en las regiones Norte y Centro alcanzan distancias del orden de 700 km a
partir de la fosa, mientras que en la región Sur la sismicidad desaparece a una distancia























































































































Cordillera Andina alcanza un espesor de 75 km y un ancho de 250 km
aproximadamente, mientras que en las regiones Norte y Centro de Perú el espesor y
ancho de la Cordillera es del orden de 50 km (James, 1971; Jordan et al, 1983). La
proyección de los ejes T sobre la Figura 6.13, permite observar la presencia de un
proceso extensivo en dirección E-W asociado al movimiento relativo de las placas. En
algunas zonas localizadas en la región Norte y Sur de Perú, la ocurrencia de un número
mayor de terremotos de magnitud elevada, sugiere la existencia de una fuerte resistencia
al movimiento de las placas, debido probablemente a la presencia de un medio más
heterogéneo que genera un alto índice de sismicidad, tal como se observó en la Figura
4.3b. En la zona entre l4oS~l5oS, la orientación del eje T cambia de E-W a N-S,
coherente con el estado de los esfuerzos que daría lugar la contorsión de la placa al
pasar de una subducción de tipo horizontal a una con ángulo de inclinación de 300
constante hasta una profundidad del orden de 350 km.
Finalmente, estos resultados permiten observar que los esfuerzos de compresión
orientados en dirección ENE-WSW a E-W, están causados por la convergencia de las
placas oceánica y continental a niveles de profundidad menores a 60 km. Un efecto
secundario de este fenómeno, se observa en el borde oriental de la Cordillera Andina en
donde se produce una colisión de tipo continental debido a la subsidencia del escudo
brasileño bajo la Cordillera Oriental y que contribuye de manera importante en la
topografía andina. Las fuerzas de tensión observadas a niveles de profundidad
intermedia y profunda, son debidas al movimiento en dirección E-W de la placa
oceánica dentro del proceso de la subducción a mayores niveles de profundidad y































































La utilización de métodos diferentes para calcular el mecanismo focal de
terremotos de Perú nos permite concluir:
1.- a) La orientación del mecanismo focal calculada a partir de los métodos de la
polaridad de la onda P y modelización de ondas internas presenta resultados
similares. Solo para dos terremotos se han obtenido diferencias entre 340 y 430
para el azimut y el ángulo de deslizamiento de los planos nodales. Para ocho
terremotos se obtiene diferencias entre l0~ y 200 para el ángulo de deslizamiento y
para los demás las soluciones son prácticamente las mismas.
b) La modelización de ondas de volumen a partir de una fuente puntual presenta
buenos resultados para terremotos con foco a profundidad superficial con
magnitudes igual o menor a 6.0 mb. Para terremotos de magnitud superior, el
método presenta limitaciones debido a que no considera las dimensiones de la
fuente y en algunos casos no permite modelar completamente todas las fases. Para
terremotos con foco a profundidad intermedia y profunda, los resultados obtenidos
son buenos.
c) El valor del momento sísmico escalar obtenido a partir de la modelización y
análisis espectral son congruentes con los calculados por el CMT cuando la
magnitud de los terremotos es igual o inferior a 6.0 mb y cuando existe una buena
distribución azimutal de estaciones. En caso contrario, se obtiene diferencias con
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un factor entre 1.5 y 3. Para terremotos con foco profundo, el momento sísmico
escalar obtenido a partir del área contenida bajo los pulsos de ondas P, pP y sP son
similares a los obtenidos con la modelización y análisis espectral de ondas
internas.
d) La profundidad del foco de los terremotos ha sido bien determinada a partir del
modelado de ondas de volumen y mejoran en algunos casos las soluciones
obtenidas por el CMT. Así mismo, estas profundidades son coherentes con la
distribución de la sismicidad con la profundidad.
e) Los radios medios de fractura calculados a partir de la frecuencia esquina y
utilizando el modelo de Brune para fallas circulares, presentan valores entre 3-22
1cm para sismos con foco a profundidad superficial y entre 5-15 km bara focos con
profundidad intermedia y profunda. Estas dimensiones para el radio de fractura
son proporcionales a la magnitud de los sismos.
2.- El uso de registros sísmicos digitales de banda ancha de las redes IRIS, GEOSCOPE
y GEOFON han permitido evaluar el mecanismo focal de los terremotos analizados
en este estudio y conocer en detalle el proceso de ruptura en el foco.
3.- A partir de la distribución espacial de los terremotos se ha podido delimitar el
proceso de la subducción de la placa oceánica bajo la placa continental y la
deformación superficial en el interior del continente al que está asociada. Se ha
observado dos modos de ocurrencia de la subducción: el primero de tipo horizontal
con profundidades máximas de 100-150 km hasta una distancia de 700 km desde la
fosa en la región norte y centro. Una laguna sísmica de 250 1cm de longitud
perpendicular a la fosa, ha sido identificada en la región norte de Perú. El segundo
tipo de subducción se ha localizado en la región sur con buzamiento de 300 constante
hasta profundidades de 300 km y hasta una distancia de 400 km desde la línea de
fosa. Los sismos con foco profundo se distribuyen en un rango de profundidad entre
500 y 650 1cm y se localizan en mayor número en el límite Perú-Brasil y más
dispersos en el borde Perú-Bolivia.
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t- Los resultados obtenidos para los mecanismos focales de terremotos con foco a
profundidad superficial corresponden a mecanismos de falla inversa con planos
nodales orientados en dirección NW-SE a N-S. Solo el sismo 15 presenta planos
nodales orientados en dirección N?E-SW. Los terremotos con foco a profundidad
intermedia presentan mecanismos focales de tipo normal con planos nodales con
similar orientación que los sismos con foco superficial. Unicamente un terremoto
(sismo 7) presenta planos nodales orientados en dirección E-W. Para terremotos con
foco profundo, los mecanismos focales son de tipo normal con planos nodales
orientados en dirección NW-SW a N-S para terremotos localizados en el borde Perú-
Brasil y E-W en el límite Perú-Bolivia.
5.- Las características de la función temporal de la fuente sísmica dependen de la
magnitud y profundidad de los terremotos. Los terremotos con foco a profundidad
superficial y magnitud elevada (mb=6.0)presentan funciones temporales para la
fuente sísmica complejas y de gran duración si se localizan en la zona de subducción,
mientras que en el continente los terremotos presentan funciones fuente menos
complejas y de menor duración. Terremotos con magnitudes mb.c6.0 presentan
funciones fuente simples y de corta duración. Los terremotos con foco a profundidad
intermedia y profunda se caracterizan por presentar fuentes simples y de mayor
duración para terremotos con magnitudes mb>6.0.
6.- Todos los terremotos con foco a profundidad superficial presentan esfuerzos medios
aparentes entre 0.1 MPa y 10 MPa, similar a los obtenidos para otros terremotos
ocurridos en Sudamérica. La calda de esfuerzos para los terremotos con foco a
profundidad superficial, intermedia y profunda presentan valores entre 0.7 MPa a 10
MPa coherentes con los obtenidos por Kanamori y Anderson (1975) para terremotos
interpiaca.
7.- Se ha observado una distribución horizontal de los ejes de presión entre la fosa y la
línea de costa, con patrón compresivo en dirección ENE-WSW a E-W asociado al
acoplamiento sísmico entre la placa oceánica y continental en la región norte-centro
de Perú. En la región sur, el eje de presión sigue siendo horizontal pero sufre un giro
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en dirección NE-SW. En el extremo oriental de la Cordillera Andina (zona
subandina) la distribución de los ejes P horizontal muestra un patrón compresivo
perpendicular a la orientación de la Cordillera, NW-SE al norte de 50S, WSW-ENE a
E-W en la región central (entre 505 y 130S) y NE-SW al sur de 1305.
8.- Para terremotos con foco a profundidad intermedia, los ejes T horizontal se orientan
en dirección ENE-WSW a E-W similar a la dirección de convergencia de placas y su
distribución con la profundidad permite configurar y definir la dirección del
movimiento relativo de las placas. Los terremotos con foco profundo presentan ejes
T horizontal orientado en dirección E-W en el límite de frontera entre Perú-Brasil y
N-S entre Perú-Bolivia. La ausencia de sismicidad entre 200-500 km de profundidad
y la diferente orientación del eje T horizontal sugieren un origen diferente para
ambos terremotos.
9.. Se ha propuesto un esquema sismotectónico en tres dimensiones para la geometría de
la subducción. En este modelo se identifica las dos formas de subducción presente en
Perú y la distribución de los ejes de tensión con un patrón extensivo paralelo a la
dirección de convergencia de las placas. En la zona central de este esquema, el eje de
tensión sufre un giro en dirección N-S y muestra un proceso extensivo asociado
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En este capitulo se presenta los espectros de amplitud del desplazamiento de
ondas internas utilizados para calcular el momento sísmico escalar (M0) y las
dimensiones de la fuente (r) de los 19 terremotos analizados en el presente estudio. Para
tal objetivo, se ha seguido la metodología descrita en el capitulo 2.4 y se ha utilizado
datos digitales de banda ancha de las redes IRIS, GEOSCOPE y GEOFON. Para todos
los terremotos se ha calculado espectros de onda P y solo para 8 espectros de onda 5.
Para terremotos con foco profundo se ha calculado además, espectros de ondas pP y sP.
Los espectros calculados para cada terremoto están acompañados de una Tabla en donde
se resumen los valores obtenidos para la amplitud de la parto plana del espectro (~k), la
frecuencia esquina (Q, el radio de fractura (r) y el momento sísmico escalar (M0). Así
mismo, se incluye el valor promedio de M0 y t obtenido del total de los espectros
calculados para cada terremoto, además de sus respectivas desviaciones típicas.
Los espectros se presentan en forma de tres Anexos:
Anexo 9.1.- Espectros de amplitud de terremotos con foco a profundidad superficial.
Anexo 9.2.- Espectros de amplitud do terremotos con foco a profundidad intermedia y

















































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 4 de
abril de ¡991 (sismo 4): Q~= parte plana del espectro de amplitud, f~= frecuencia
esquina, r= radio defractura y M0 = momento sísmico escalar.
Estación Distancia Azimut 0<, r
Nm)
ONDA-P
UNM 33.3 319.8 2.0 2.3 11.0 2.4
ANMO 49.3 327.9 1.2 2.2 11.5 2.6
PFOT 54.2 319.3 2.0 1.9 13.3 3.7
GSC 55.5 320.7 2.5 2.1 12.1 4.6
SBC 55.7 318.1 2.0 2.1 12.1 3.7
PAS 55.7 318.8 1.5 2.2 11.5 3.3
ISA 56.8 320.0 1.5 2.0 12.6 2.7
1AM 85.6 66.6 1.5 2.0 12.6 5.3
COL 87.4 336.2 1.3 2.2 11.5 4.5








































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y 5 para el terremoto del 5 de
abril de 1991 (sismo 5). Otros ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut 0<, r
Nm)
ONDA-P
UNM 33.3 3 19.6 5.0 2.8 9.0 7.7
ANMO 49.2 327.8 5.0 2.8 9.0 8.9
PFOT 54.2 3 19.2 4.0 2.7 9.4 7.8
GSC 55.5 320.6 4.0 2.8 9.0 7.5
FAS 55.6 318.7 5.0 2.8 9.0 9.9
ISA 56.7 319.9 3.0 2.2 11.5 5.7
SBC 56.8 318.1 5.0 2.8 9.0 9.9
COR 65.2 325.3 5.0 3.0 8.4 9.6
TAM 85.5 66.6 2.0 3.5 7.0 4.2
COL 87.3 336.2 3.5 2.6 9.7 8.1
Valor Medio: 9.1 (±1.1) 7.9(±1.7)
ONDA-S
ANMO 49.2 327.8 0.15 1.1 11.5 5.5
PFOT 54.2 319.2 0.15 1.1 11.5 5.6
GSC 55.5 320.6 0.11 1.1 11.5 4.1
FAS 55.6 318.7 0.20 1.2 10.5 7.6
ISA 56.7 319.9 0.20 1.0 12.6 7.5
TAM 85.5 66.6 0.20 1.0 12.6 8.8
COL 87.3 336.2 0.10 1.1 11.5 5.8















































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 12 de
junio de 1995 <sismo ¡3). Otros ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut 0<, f~ r
Nm)
ONDA-P
SJG 28.1 20.1 7 7.0 3.6 1.0
SSPA 48.7 357.9 5 6.5 3.9 1.3
DBIC 72.4 80.3 4 7.0 3.6 1.1
COL 89.9 336.1 4 7.5 3.4 1.5































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y 5 para el terremoto del 3
de octubre de 1995-a (sismo 15). Otros ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut 0<, r
(“) (“) (xlEY2cm.s) (xlO’Hz) (km) (xlO”Nm)
ONDA-P
BDFB 32.1 115.3 1.5 1.5 16.8 4.4
SSPA 43.2 359.9 2.0 1.6 15.8 4.8
ANMO 46.1 326.9 1.2 1.7 14.8 3.0
SMTC 50.4 317.9 2.0 1.6 15.8 4.8
PFO 51.3 318.1 2.0 1.6 15.8 4.8
DOR 52.0 317.8 2.0 1.5 16.8 5.0
GSC 52.5 3 19.6 2.0 1.7 14.8 4.8
RAS 52.7 3 17.6 2.0 1.8 14.0 4.8
ISA 53.8 319.0 1.5 1.7 14.8 3.7
MLAC 55.2 320.7 2.0 1.6 15.8 4.6
SCZ 56.3 318.2 2.0 1.5 16.8 4.7
CMB 56.4 320.2 2.0 1.5 16.8 4.8
MBO 62.7 72.3 1.7 1.5 16.8 5.1
ASCN 63.4 97.4 1.8 1.8 14.0 5.4
DBIC 73.5 82.2 1.7 1.7 14.8 4.0
TAM 85.0 66.9 1.2 1.7 14.8 3.7
ALE 85.4 2.0 2.0 1.7 14.8 5.7
SSB 86.6 44.5 1.5 1.5 16.8 4.7
Valor Medio: 15.6(±l.0) 4.6 (±0.6
)
ONDA-S
PLCA 38.3 171.0 4.0 0.8 17.6 4.5
HRV 45.4 6.5 4.0 0.9 15.7 5.8
PFO 51.3 318.1 3.0 0.8 17.6 5.1
DGR 52.0 317.8 4.0 0.8 17.6 5.6
RAS 52.7 3 17.6 3.0 0.9 15.7 4.6
KIP 81.8 291.9 3.0 0.9 15.7 4.9
ALE 85.4 2.0 2.0 1.0 14.1 3.6
TAM 85.0 66.9 2.5 0.8 17.6 3.2
SSB 86.6 44.5 3.0 0.9 15.7 4.0






































































































































































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 3 de
octubre de ¡995-b (sismo 16). Otros ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut (1<, r
ONDA-P
HKT 36.8 333.5 3.0 1.9 13.3 5.0
SSPA 43.2 0.1 2.0 1.9 13.3 3.1
GLA 49.9 318.7 3.0 2.0 12.6 4.3
BAR 50.9 317.1 2.0 2.2 11.5 2.7
DOR 51.7 317.9 2.5 2.0 12.6 3.4
GSC 52.5 319.6 3.0 2.2 11.5 4.1
PAS 52.7 317.7 4.0 1.8 14.0 5.5
ISA 53.8 319.0 3.0 2.0 12.6 4.1
SCZ 56.3 318.3 2.0 1.8 14.0 2.7
CMB 56.5 320.2 2.5 1.8 14.0 3.3
MBO 62.7 72.3 2.5 2.0 12.6 3.8
COL 84.1 336.2 2.0 2.0 12.6 3.8
TAM 85.0 66.9 2.0 2.0 12.6 4.7
ALE 85.5 2.0 2.5 2.0 12.6 5.2















































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y 5 para el terremoto del 21 de
febrero de 1996 <sismo ¡7). Otros ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut 0<, f<, r
(O) (<‘) (xlW2 cm.s) (xlO’Hz) (lun) (xlO’9 Nm)
ONDA-P
KOG 30.5 62.3 3.0 1.1 23.0 7.5
SJG 30.6 25.7 2.5 1.1 23.0 7.5
PLCA 32.0 167.0 1.2 1.1 23.0 7.9
TRR?B 37.0 114.1 3.0 1.2 21.1 7.8
NATB 37.9 111.9 2.5 1.2 21.1 7.2
SSPA 50.0 1.6 1.0 1.1 23.0 6.4
ANMO 51.1 331.4 1.0 1.1 23.0 6.4
TUC 51.2 325.7 1.0 1.1 23.0 6.0
HRV 52.3 7.4 1.5 1.1 23.0 6.3
PFO 55.4 322.5 1.0 1.1 23.0 6.1
DOR 55.8 322.2 1.0 1.1 23.0 6.2
OSC 56.8 323.7 1.0 1.2 21.1 6.1
MLAC 59.6 324.3 1.0 1.1 23.0 6.2
SCZ 60.4 321.9 1.0 1.1 23.0 6.0
CMB 60.8 323.7 1.0 1.1 23.0 6.0
ASCN 64.3 94.2 2.0 1.2 21.1 6.9
SHEL 71.9 103.6 2.0 1.4 18.0 7.8
DBIC 76.1 80.6 2.0 1.1 23.0 7.1
PAR 84.8 • 48.6 1.5 1.1 23.0 6.5
ESK 90.1 33.7 1.0 1.1 23.0 6.2
Valor Medio: 22.4 (±1.2) 6.7 (±0.7)
ONDA-S
PLCA 32.0 167.0 3.5 1.00 14.1 6.4
UNM 34.4 326.6 5.0 0.80 17.7 7.4
NATB 37.9 111.9 3.0 0.80 17.7 5.9
HRV 52.3 7.4 5.0 0.70 20.2 7.3
OLA 54.1 323.2 5.5 0.65 21.7 8.4
DOR 55.8 322.2 4.0 0.80 17.7 6.3
GSC 56.8 323.7 5.0 0.70 20.2 7.5
SNCC 57.1 320.1 5.0 0.70 20.2 7.7
051 57.5 321.8 4.0 0.75
ISA 58.0 322.9 5.0 0.70 20.2
SCZ 60.4 32 1.9 5.5 0.70 20.2


















































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 10 de
marzo de 1996 <sismo 18).
Estación Distancia Azimut 0<, r
ONDA-P
SJG 31.0 6.0 2.0 4.0 6.5 5.5
EH 39.4 169.1 1.2 5.0 5.2 5.6
HKT 49.7 329.5 1.1 4.1 6.3 3.5
SSPA 53.9 352.0 1.1 4.5 5.7 2.9
HRV 55.2 358.0 1.0 6.0 4.3 2.9
ANMO 59.1 324.8 1.0 4.0 6.5 3.3
OLA 63.0 317.8 1.2 4.1 6.3 4.2
PFO 64.4 317.3 1.0 4.0 6.5 3.5
GSC 65.6 318.6 1.1 4.8 5.4 3.8
ISA 66.9 318.0 1.0 4.0 6.5 3.7
DBIC 67.0 76.9 1.5 4.5 5.8 4.0
MLAC 68.4 319.5 1.1 5.0 5.2 3.8
SPA 77.1 180.0 1.5 4.1 6.3 3.6
BOSA 87.9 118.7 1.5 4.0 6.5 6.4






























































































































































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de la amplitud de la onda P y S para el terremoto del
12 de noviembre de 1996 (sismo 19). Otros ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut r
(“) (“) (xlO’ cm.s) (x10’Hz) (km) (x1020
Nm)
ONDA-P
KOO 30.3 50.2 2.0 1.00 25.3 2.8
UNM 41.0 325.5 1.0 1.20 21.1 4.5
CCM 54.7 344.9 1.0 1.10 23.0 2.9
SSPA 55.3 357.9 1.0 1.20 21.1 2.3
HRV 57.3 3.6 1.0 1.10 23.0 2.1
TUC 57.8 324.8 • 0.6 1.20 21.1 2.1
ASCN 60.3 90.6 1.5 1.30 21.1 2.3
BAR 61.5 320.9 0.6 1.20 21.1 2.1
PAS 634 321.2 0.9 1.15 22.0 3.2
GRO 64.2 322.7 0.6 1.10 23.0 2.1
MBO 64.9 66.0 2.0 1.10 23.0 3.1
MLAC 66.2 323.6 0.7 1.15 22.0 2.5
SCZ 67.0 321.2 0.8 1.10 23.0 2.9
SHEL 67.1 101.2 2.0 1.10 23.0 3.8
CMB 67.4 323.0 1.0 1.15 22.0 3.7
DBIC 73.4 78.2 2.0 1.10 23.0 3.7
VN?DA 82.1 190.7 1.0 1.20 21.1 3.0
SFUC 83.1 49.3 2.0 1.30 21.1 4.0
SFJ 83.8 9.6 1.0 1.10 23.0 2.7
PAR 85.6 47.3 1.0 1.15 22.0 - 2.3
SUR 87.4 122.7 0.8 1.50 21.1 2.7
DSB 90.0 34.4 0.9 1.00 25.3 2.9
Valor Medio: 22.3 (±1.2) 2.9 (±0.6)
ONDA-S
SJG 34.2 16.2 5.0 0.9 15.7 4.4
EH 38.9 162.8 8.0 0.6 23.6 5.5
UNM 41.0 325.5 5.0 0.9 15.7 3.5
PAS 634 321.2 4.0 0.8 17.7 3.5
SCZ 67.0 321.2 4.0 0.7 21.2 3.8
VNDA 82.1 190.7 5.0 0.7 20.2 5.5
SFUC 83.0 49.3 4.0 0.6 23.6 5.3
SUR 87.4 122.7 3.0 0.8 17.7 2.9
































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para las tres réplicas del
terremoto del ¡2 de noviembre de ¡996 <sismo 19) analizadas en este estudio. Otros
ver Tabla 9.1.1.
Estación Distancia Azimut 0<, r
Replica- 1
ONDA-P
CCM 54.6 345.0 9.0 3.0 7.4 1.2
TUC 57.7 324.8 8.0 3.0 7.4 1.3
DBIC 73.4 78.3 10.0 3.1 7.2 2.2
VNDA 82.2 190.7 5.0 3.2 6.9 0.9
Valor Medio: 7.2 (±0.2) 1.4 (±0.4)
Replica —2
ONDA-P
SJO 34.6 15.7 12.0 2.8 7.9 1.2
DBIC 73.3 78.0 10.0 2.5 8.9 2.1
VNDA 81.6 190.7 5.0 3.0 7.4 1.0
Valor Medio: 8.1(±0.6) 1.4(±0.4)
Replica -3
ONDA-P xlO’7 Nm
DBFB 26.8 95.4 5.0 3.5 6.3 4.9
SSPA 55.2 358.0 2.2 4.0 5.6 3.4
DBIC 73.4 78.3 2.0 4.0 5.6 4.6














































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y 5 para el terremoto del 24
de mayo de ¡991 (sismo 6): L2= parte plana del espectro de amplitud. f~
frecuencia esquina, r= radio defractura y M0 = momento sísmico escalan
Estación Distancia Azimut 0<, f~ r
(O) (~) (x102 cm.s) (xlO1Hz) (1cm) (xlO’9 Nm)ONDA-P
RPN 37.3 246.8 1.2 2.0 14.8 2.1
UNM 45.1 321.1 1.5 2.1 14.2 2.6
CCM 57.6 340.8 0.7 2.0 14.8 1.5
MEO 61.3 62.9 0.4 2.0 14.9 3.7
ANMO 61.4 326.8 0.9 2.1 14.2 1.6
RAS 67.6 318.6 1.0 1.9 15.6 1.8
SBC 68.8 318.0 1.2 1.9 15.6 2.2
ISA 68.8 319.7 1.0 2.0 14.8 1.9
SCZ 71.3 318.8 1.0 1.9 15.7 1.9
PPT 74.8 255.8 1.0 1.9 15.6 1.5
COR 77.3 324.4 1.2 2.0 14.9 2.5
SUR 82.5 121.4 0.5 2.1 14.2 2.5
TAM 84.1 64.3 0.2 2.1 14.2 2.3
Valor Medio: 14.9 (±0.5) 2.2(±0.6)
ONDA-S
CCM 56.7 340.8 4.0 1.2 12.4 5.2
MEO 61.3 62.9 0.7 1.2 12.4 3.2
ANMO 614 326.8 2.0 1.1 13.5 - 3.2
ISA 68.8 319.7 2.0 1.0 14.8 3.7
SCZ 71.3 318.8 2.0 1.1 13.5 4.4
COR 77.3 324.4 1.1 1.2 12.4 1.9
SUR 82.5 171.4 3.0 1.2 12.4 3.8
TOL 83.5 45.3 1.0 1.2 12.4 2.0
SSB 91.5 43.1 1.0 1.2 124 2.3
























































































































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y 5 para el terremoto del 6 de
Julio de 1991 (sismo 7). Otros ver Tabla 9.2.1.
Estación Distancia Azimut 0<, E,, r
(O) (O) (x103 cm.s) (xlO’Hz) (1cm) (xlO” Nm)
ONDA-P
RPN 37.4 . 242.3 5.0 2.0 14.7 5.0
UNM 41.5 320.3 4.0 1.8 16.3 3A
CCM 53.9 341.4 2.0 2.1 14.0 2.4
ANMO 57.8 326.8 3.0 1.8 16.3 3.6
TAM 84.0 65.0 2.5 1.9 15.4 3.8
SUR 85.5 122.0 2.0 2.1 14.0 3.1
SSB 90.0 43.4 1.5 1.9 15.4 5.2
Valor Medio: 15.2 (±0.8) 3.8 (±0.9)
ONDA-S
CCM 53.9 341.4 15.0 1.1 13.5 4.7
ANMO 57.8 326.8 11.0 1.0 14.8 2.4
PAS 64.1 318.5 15.0 1.0 14.9 4.7
ISA 65.3 319.6 11.0 1.0 14.8 2.4
TAM 84.0 65.0 10.0 1.0 14.9 2.6













































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y 5 para el terremoto del ¡3
dejulio de 1992 (sismo 8). Otros ver Tabla 9.2.1.
Estación Distancia Azimut 0<, r M
(O) (O) (xlW3 cm.s) (xlO’Hz) (1cm) (xlO’8
Nm)
ONDA-P
HRV 46.6 5.1 2.0 2.8 10.5 7.7
ANMO 47.7 326.4 2.0 3.2 9.2 7.5
TUC 48.5 320.5 2.0 3.1 9.5 5.5
PFO 53.0 317.9 0.9 3.1 9.5 4.8
PAS 54.5 317.4 2.0 3.0 9.8 7.2
ISA 55.5 318.7 1.5 3.0 9.8 5.5
SCZ 58.0 318.0 1.5 3.0 9.8 7.7
TOL 79.2 48.3 2.0 3.1 9.5 6.2
TAM 84.2 66.7 1.5 3.0 9.8 6.9
COL 85.6 3361 1.5 2.8 10.5 6.9
SRA 86.1 180.0 2.0 3.3 8.9 8.5
SSB 86.5 44.3 2.0 2.8 10.5 8.7
ECH 88.7 41.6 1.5 3.0 9.8 7.6
Valor Medio: 9.7 (±0.4) 6.9 (±1.1)
ONDA-S
HRV 46.4 5.1 3.0 • 1.3 11.4 8.1
TUC 48.5 320.5 3.0 1.8 8.3 5.4
RAS 54.5 54.5 3.0 1.7 8.7 8.3
CMB 58.2 319.9 3.0 1.2 12.4 7.4
COR 63.8 324.5 3.0 2.0 7.5 7.7
TAM 84.2 66.7 3.0 1.6 9.3 7.8
COL 85.6 336.1 3.0 1.7 8.7 7.6
SSB 86.5 44.3 2.0 1.6 9.3 6.4
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Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 20 de
enero de 1994 (sismo JO). Otros ver Tabla 9.2.1.
Estación Distancia Azimut 0<, F~ r
(O) (9 (x1O~ cm.s) (xlO’Hz) (1cm) (xlO” Nm)
ONDA-P
UNM 33.1 320.1 2.0 5.8 5.1 5.8
CCM 45.7 344.3 1.5 5.5 5.3 6.4
HRV 48.5 5.4 1.5 6.0 4.9 5.9
ANMO 49.2 327.8 1.3 7.8 3.7 5.6
TUC 49.8 322.0 1.0 5.0 5.8 4.3
GSC 55.1 320.6 1.5 6.0 4.9 5.7
RPV 55.6 318.1 1.5 6.0 4.9 5.7
RAS 552 318.6 1.0 5.0 5.8 4.4
ISA 56.8 319.9 1.0 5.5 53 4.3
COR 65.2 325.3 2.0 6.0 4.9 6.5
COL 87.3 336.2 1.5 5.6 5.2 4.2













































































































































































































































































































































u u u u u u
Tabla 92.S
Parámetros de los espectros de la amplitud de la onda P para el terremoto del 12
de diciembre de 1994 (sismo Ji). Otros ver Tabla 9.2.1.
Estación Distancia Azimut 0<, f~ r M
(<,) (~) (x103 cm.s) (xlW’Hz) (1cm) (xlO’8
Nm)
ONDA-P
BDFB 20.7 88.1 4.0 3.5 8.5 1.3
KOG 28.0 37.9 3.0 4.0 7.4 2.9
RPN 37.8 248.1 2.0 3.4 8.7 2.9
ASCN 54.5 87.3 2.0 4.0 7.4 2.9
MEO 60.8 61.9 2.0 4.0 7.4 3.6
DOR 68.0 318.5 1.0 2.8 10.6 4.9
DBIC 68.2 75.2 1.0 4.1 7.2 2.2
RAS 691 318k 1.0 3.3 9.0 4»
TSUM 81.8 107.5 1.0 3.0 9.9 3.3
TAM 83.6 63.8 1.1 2.9 10.2 3.4

















































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 2 de
mayo de 1995 (sismo 12). Otros ver Tabla 9.2.1.
Estación Distancia Azimut Q<, 1,, r
(O) (~) (x1O~ cm.s) (x1O~’Hz) (1cm) (idO” Nm)
ONDA-P
PLCA 37.2 171.9 1.0 2.3 12.9 0.7
CCM 43.7 343.5 3.0 2.1 14.1 1.7
SSPA 44.2 358.9 5.0 2.0 14.8 3.1
ANMO 47.4 326.6 2.0 2.6 11.4 0.9
TUC 48.1 320.7 3.0 2.1 14.1 1.4
GLA 51.2 318.5 3.0 2.2 13.5 1.3
DGR 53.1 317.7 3.0 2.2 13.5 1.3
GSC 53.9 319.5 3.0 2.2 13.5 1.3
PAS 54.1 317.5 3.0 2.2 13.5 1.3
SBC 55.3 316.9 3.5 2.2 13.5 1.5
CMB 57.8 320.1 2.0 2.2 13.5 0.9
FFC 61.9 343.8 3.0 2.1 14.1 1.5
ASCN 62.3 96.9 3.0 2.5 11.9 1.6
DBIC 72.6 81.8 2.5 2.2 13.5 1.5
PAB 79.1 48.7 3.0 2.2 13.5 1.8
ESK 83.9 33.4 2.0 2.2 13.5 1.1
COL 85.4 336.1 3.0 2.3 12.9 1.6
ALE 86.4 1.9 2.5 2.6 11.4 1.5


























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P para el terremoto del 23 de
setiembre de 1995 (sismo 14). Otros ver Tabla 9.2.1.
Estación Distancia Azimut (2<, F~ r
(O) (O) (x14Y3 cm.s) (xlO’Hz) (km) (xlO’8
Nm)
ONDA-P
CCM 49.9 346.9 2.0 2.8 9.9 4.5
TUC 52.6 325.4 2.5 2.8 9.9 5.3
HRV 533 6.4 2.0 2.6 10.7 5.0 -
GLA 55.5 322.9 3.0 2.1 13.3 5.7
SMTC 56.0 322.2 3.0 2.7 10.3 6.0
BAR 564 321~3 3.0 2.5 11.2 5.1
PFO 56.9 322.3 2.0 2.7 10.3 3.6
DGR 57.2 321.9 2.5 3.0 9.3 5.3
GSC 58.2 323.4 2.5 3.0 9.0 5.5
SBC 59.4 320.8 3.0 2.7 10.3 6.4
CMB 62.2 323.5 2.0 2.6 10.7 5.4
FFC 68.0 345.6 3.0 2.0 14.0 5.9
COR 68.2 327.2 2.5 3.0 9.3 4.6
SBA , 84.6 191.1 2.2 2.5 11.2 5.1


























































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de amplitud de la onda P y pP para el terremoto del ¡7
de octubre de 1990 <sismo 3): Q~= parte plana del espectro de amplitud, f~s
frecuencia esquina, r= radio defractura y M0 = momento sísmico escalar
Estación Distancia Azimut 0<, f~ r
Nm)
ONDA-P
HRV 53.2 359.3 5.0 2.7 13.9 2.4
WFM 53.3 359.3 4.0 2.2 17.1 1.6
ANMO 56.8 325.0 4.0 2.5 15.0 1.6
GSC 63.3 318.8 5.0 2.5 15.0 2.1
MRO 59.0 65.8 1.0 2.4 15.7 1.5
PFO 62.0 317.5 5.0 2.2 17.1 2.1
RAS 63.5 317.0 5.0 2.7 13.9 2.0
SCZ 67.1 317.5 6.0 2.2 17.1 2.5
COR 72.8 323.6 6.0 2.7 13.9 23
ESK 86.6 31.9 5.0 2.7 13.9 2.5
SSB 87.6 43.1 6.0 2.5 15.0 3.5
Valor Medio: 15.2 (±1.2) 2.2 (±05
)
ONDA-pP
HRV 53.2 359.3 5.0 2.0 18.8 2.1
WFM 53.3 359.3 4.0 2.2 17.1 ¡.6
AI’4M0 56.8 325.1 6.0 2.0 18.8 2.2
GSC 63.3 318.8 3fl 2.5 15.0 1.4
MRO 59.0 65.8 6.0 2.0 18.8 3.1
PFO 62.0 317.5 5.0 2.1 17.9 ¡.9
RAS 63.5 317.0 6.0 2.0 18.8 2.3
SCZ 67.1 317.5 5.0 2.1 17.9 1.9
COR 72.8 323.6 7.0 2.2 17.1 2.5
SSB 87.6 43.1 4.0 2.1 17.9 2.4
















































































































































































































































































































































































Parámetros de los espectros de la amplitud de la onda P, 5, pP y sP para el















31.4 6.0 9.0 2.7 13.9 2.6
UNM 43.7 317.3 4.0 2.3 16.3 1.3
PMSA 51.5 177.0 5.0 2.4 15.6 1.2
CCM 55.0 339.0 5.0 2.7 13.9 1.2
HRV 55.6 358.1 5.0 A.0 12.5 1.1
ANMO 59.5 324.9 5.0 3.0 12.5 1.4
TUC 60.2 319.8 4.5 2.2 17.1 1.3
BAR 64.2 316.6 7.0 2.2 17.1 2.1
PFO 647 317.5 5.0 3.0 12.5 1.5
VTV 65.8 317.8 4.0 .2.1 17.9 1.2
GSC 65.9 318.7 4.0 2.5 15.0 1.2
RAS 66.1 317.0 5.0 2.4 15.6 1.5
ISA 67.3 318.2 5.5 2.6 14.4 1.6
SCZ 69.7 317.5 4.0 2.8 13.4 1.2
CMB 69.9 319.2 5.0 2.3 16.3 1.5
COR 75.5 323.4 4.5 3.0 12.5 1.3
PAR 80.1 45.4 8.0 2.1 17.9 2.2
TAM 81.7 64.2 4.0 2.5 15.0 1.3
SSB 88.4 42.7 2.5 2.3 16.3 1.1
Valor Medio: 15.0(±1.8) 1.4(±0.4)
ONDA-S
HRV 55.6 358.1 2.0 2.1 9.7 2.1
TUC 60.2 319.8 4.0 1.4 14.6 2.7
BAR 64.2 316.5 10.0 1.5 13.6 6.0
RAS 66.1 317.0 4.5 1.4 14.6 2.7
ISA 67.2 318.2 2.0 2.1 9.7 1.3
COR 75.5 323.4 4.0 1.3 15.7 2.4
PAR 80.1 45.4 1.2 2.2 9.3 0.8
TAM 81.6 64.2 3.0 2.0 10.2 1.1




Estación Distancia Azimut (2<, f~ r
ONDA-pP
PMSA 51.5 177.0 6.0 2.2 171 1.22
HRV 55k 358.1 3.5 2.4 15.7 0.97
ANMO 59.4 324.9 3.0 2.0 18.8 1.04
TUC 60.2 319.8 2.0 2.2 17.1 0.84
PFO 64.6 317.5 1.5 2.0 18.8 0.88
VTV 65.8 317.8 1.5 2.0 18.8 0.81
GSC 65.9 318.7 1.5 2.1 17.9 1.04
RAS 66.1 317.0 1.2 2.9 12.9 0.78
ISA 67.2 318.2 1.0 2.1 17.9 0.81
SCZ 69.7 317.5 2.0 2.6 14.4 1.30
CMB 69.9 319.2 1.2 2.1 17.9 0.94
TAM 81.6 64.2 1.5 2.1 17.9 2.27
VNDA 84.7 189.8 3.0 2.1 17.9 0.93
ROSA 87.7 118.7 2.0 2.2 17.1 0.86
LBTB 88.9 115.3 2.0 2.1 17.9 1.24
Valor Medio: 17.2(±1.6) 1.1(±0.3)
ONDA-sP
PMSA 51.5 177.0 1.5 2.0 18.8 2.63
ANMO 59.4 324.9 2.2 1.9 19.7 - 0.74
TUC 60.2 319.8 3.0 2.0 18.8 0.88
PFO 64.6 317.5 2.2 2.1 17.9 0.74
GSC 65.9 3 18.7 2.5 2.2 17.1 0.73
RAS 66.1 317.0 2.2 2.1 17.9 0.73
ISA 67.2 318.2 2.0 2.1 17.9 0.69
SCZ 69.7 317.5 2.2 2.3 16.3 0.75
VNDA 84.7 189.8 1.0 2.2 17.1 0.93
LRTR 88.9 115.3 0.4 2.2 17.1 1.71
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